南海 天 然 气 水 合 物 
沉积 物 矿物 学 和 地 球 化 学 


陆 红 锋 孙 晓 明 K 美 | 


= 





ED A яажа 


南海 天 然 气 水 合 物 
沉积 物 矿 物 学 和 地 球 化 学 





南海 天 然 气 水 合 物 
沉积 物 矿物 学 和 地 球 化 学 


陆 红 锋 孙 晓 明 К 美 著 





内 ¥ EM 


本 书 立 足 于 南海 最 重要 的 天 然 气 水 合 物 成 矿 远 景区 一 一 台 西南 海域 的 
第 一 手 原始 沉积 物 样品 ， 全 面 研究 其 泥 质 沉积 物 、 沉 积 物 顶 空气 、 自 生 碳 
酸 盐 岩 、 自 生 黄 铁 矿 等 矿物 学 和 地 球 化 学 特征 ， 总 结 了 南海 台 西南 海域 沉 
积 速率 、 有 机 碳 分 布 、 烃 类 气体 特征 、 自 生 碳酸 盐 岩 和 自生 黄 铁 矿 等 与 天 
然 气 水 合 物 成 藏 相关 的 信息 ， 揭 示 了 南海 台 西 南海 域 天 然 气 水 合 物 成 藏 的 
地 质 学 证 据 和 潜在 的 地 球 化 学 过 程 。 

本 书 可 供 从 事 海洋 地 质 、 海 洋 矿产 资源 开发 和 天 然 气 水 合 物 研究 的 科 
技 人 员 和 高 等 院 校 相关 专业 师 生 参考 ， 也 可 供 对 天 然 气 水 合 物 感 兴趣 的 人 
士 阅读 。 
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能 源 ， 是 人 类 社会 赖 以 发 展 和 进步 的 重要 基础 。 在 石油 能 源 日 渐 
枯竭 的 时 代 ， 寻 找 新 的 替代 能 源 已 成 为 各 国政 府 日 益 迪 切 的 需要 。 人 
类 科技 文明 进步 的 副 产 物 之 一 一 一 环境 日 益 恶 化 ， 已 成 为 威胁 人 类 生 
活 的 主要 因素 。 因 而 ， 能 源 、 发 展 和 环境 ， 成 为 人 类 社会 进步 要 协调 
的 重要 对 象 。 因 此 ， 寻 找 一 种 新 型 洁净 能 源 ， 就 成 为 当前 处 理 上 述 三 
者 关系 的 重要 途径 之 一 。 天 然 气 水 合 物 〈gas hydrate) 作为 一 种 全 新 
的 清洁 能 源 ， 以 分 布 广泛 、 资 源 量 巨大 、 埋 藏 浅 、 规 模 大 、 能 量 密度 
高 和 洁净 等 特点 成 为 地 球 上 未 来 最 大 的 能 源 库 ， 其 资源 量 大 约 相当 于 
全 世界 已 知 煤 、 石 油 和 天 然 气 总 量 的 两 倍 ， 据 估算 可 以 满足 人 类 社会 
1000 年 的 能 量 需 求 ， 故 被 誉 为 “未 来 能 源 、 洁 净 能 源 和 二 十 一 世纪 能 | 
ж” 

天 然 气 水 合 物 的 形成 与 分 布 主要 受 烃 类 气体 来 源 和 温度 压力 条 件 
控制 ;充足 的 烃 类 气体 来 源 、 低 温和 高 压条 件 。 目 前 的 调查 显示 ， 天 
然 气 水 合 物 主 要 分 布 在 两 类 地 区 ， 一 类 是 水 深 为 300 ~4000 m 的 海洋 ， 
主要 分 布 在 泥 质 海底 ， 赋 存 于 海底 以 下 0 ~ 1500 m 的 松散 沉积 层 中 ; 
另 一 类 为 高 纬度 大 陆地 区 永 冻 土 带 和 极地 陆架 海 。 

目前 ， 海 洋 天 然 气 水 合 物 识 别 技术 包括 高 分 辩 率 多 道 反射 地 震 、 
海 弃 热流 、 海 底 摄像 、 地 球 化 学 异常 探测 、 地 质 取 样 和 钻探 等 。 地 震 | 
标志 似 海 底 反 射 (BSR) 是 目前 识别 海底 天 然 气 水 合 物 常用 的 地 球 物 | 
理 手段 ， 但 并 不 是 所 有 的 天 然 气 水 合 物 都 存在 BSR。 在 平缓 的 海底 ， 
即使 有 天 然 气 水 合 物 ， 也 不 易 识别 出 BSR。 此 外 ， 也 不 是 所 有 的 BSR 
都 对 应 有 天 然 气 水合 物 ， 沉 积 物 岩 性 变化 〈 如 硅 质 成 岩 作用 和 碳酸 盐 ， 
岩 成 岩 作用 等 ) 也 可 能 导致 BSR。 同 时 ， 深 海 钻探 已 证 明 ， 尽 管 绝 大 | 
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部 分 天 然 气 水 合 物 都 成 藏 于 BR 之 上 ， 但 并 不 是 所 有 的 都 如 此 。 因 € 


此 ，BSR 不 能 作为 天 然 气 水合 物 的 唯一 标志 。 除 了 地 震 手 段 之 外 ， 测 ， 


O = 


w ve иу ил “ш аз төг aw EAT 











井 也 是 地 球 物理 学 中 识别 天 然 气 水 合 物 的 重要 手段 。 天 然 气 水 合 物 研 
究 的 测 井 内 容 包 括 井 径 测量 、 自 然 伽 马 、 自 然 电 位 、 侧 向 测 井 、 声 速 
测 井 以 及 中 子 孔隙 度 等 方面 。 

地 球 化 学 异常 探测 也 是 天 然 气 水 合 物 勘 探 的 一 种 重要 手段 。 天 然 
气 水 合 物 矿区 的 烃 类 气体 排 溢 往 往 引 起 烃 类 异常 或 其 他 异常 效应 。 通 
过 分 析 底 质 沉 积 物 顶 空气 烃 类 气体 含量 、 孔 隙 水 及 海底 水 样 的 甲烷 浓 
度 、Cl 含量 、8"0、pH 等 地 球 化 学 指标 ， 可 以 识别 与 天 然 气 水 合 物 
有 关 的 地 球 化 学 异常 。 另 外 ， 通 过 对 海底 热流 、 海 底 温 度 、 海 底 地 温 
梯度 等 参数 的 研究 也 可 以 分 析 天 然 气 水 合 物 成 藏 条 件 ， 反 演 天 然 气 水 
合 物 稳定 层 厚度 范围 。 

近年 来 ， 海 洋 天 然 气 水 合 物 调查 研究 发 现 ， 天 然 气 水 合 物 矿床 往 
往 与 特定 的 海底 地 质地 氏 存 在 密切 联系 。 自 生 碳 酸 盐 岩 、 泥 火山 和 冷 
泉 生 物 群 落 等 均 被 大 量 发 现 于 天 然 气 水 合 物 成 藏 海域 。 例 如 ， 著 名 的 
东 太平 洋 的 美国 俄 勒 风 外 海水 合 物 消 等 地 冷泉 系统 中 相继 发 现 了 甲烷 
成 因 自生 碳酸 盐 岩 ， 它 们 以 烟 向 状 、 结 帝 状 、 结 核 状 以 及 厚 板 状 扒 积 
体 等 各 种 形态 出 现 ， 主 要 在 天 然 气 水 合 物 伴生 沉积 物 中 形成 。 这 类 岩 
ЖЕНА Я У СаСО, 含量 高 、8 C 极度 负 值 。 自 生 碳酸 盐 岩 是 天 
然 气 水 合 物 矿 区 的 独特 岩 类 ， 记 录 了 天 然 气 水 合 物 稳定 性 、 冷 泉 活 动 
以 及 甲烷 收 支 等 信息 。 

海洋 天 然 气 水 合 物 伴生 沉积 物 中 常 出 现 的 矿物 还 包括 自生 黄 铁 矿 。 
天 然 气 水 合 物 沉 积 环境 中 的 甲烷 厌 氧 氧化 和 细菌 硫 酸 盐 还 原 过 程 往往 
产生 大 量 硫化 物 ， 最 后 保留 在 沉积 物 中 ， 主 要 为 可 溶性 硫化 物 和 黄 铁 
矿 。 黄 铁 矿 作为 甲烷 厌 氧 氧化 和 细菌 硫酸 盐 还 原 过程 共 同 作用 的 产物 


“广泛 发 育 于 天 然 气 水 合 物 释放 背景 下 的 沉积 物 中 。 以 往 的 研究 显示 ， 


天 然 气 水 合 物 系 统 中 的 自生 黄 铁 矿 具 有 各 种 形态 , 常见 的 有 长 管状 
(ER) 和 草莓 状 集合 体 ， 并 具有 异常 的 硫 同 位 素 特 征 。 硫 同位 素 偏 
正 的 特点 可 能 与 较 强 的 甲烷 厌 氧 氧化 和 更 高 的 甲烷 含量 密切 相关 。 黄 
铁 矿 作 为 大 陆 边 缘 海 常见 的 一 种 矿物 ， 已 为 大 家 所 认识 ， 但 是 作为 天 
然 气 水 合 物 系 统 中 一 种 特征 矿物 ， 人 们 还 存在 不 同 的 看 法 。 有 人 认为 
自生 黄 铁 矿 是 海洋 中 常见 矿物 ， 不 能 作为 一 种 典型 矿物 用 于 天 然 气 水 
合 物 探测 。 但 是 作为 一 种 自生 矿物 ， 黄 铁 矿 确实 经 常 在 天 然 气 水 合 物 





系统 中 出 现 ， 无 疑 可 以 作为 一 种 参数 来 进行 研究 ， 揭 示 它 在 天 然 气 水 
合 物 系统 中 的 存在 意义 ， 以 指导 找 矿 。 

当前 ， 天 然 气 水 合 物 是 国际 地 学 的 研究 热点 ， 已 探 明 全 球 有 超过 
80 处 存在 天 然 气 水 合 物 ， 并 在 超过 19 个 地 区 获得 了 天 然 气 水 合 物 样 
品 。 自 20 世纪 90 年 代 以 来 ， 世 界 各 国 对 潜力 巨大 的 新 型 能 源 一 一 天 
然 气 水 合 物 的 研究 作 了 大 量 投 入 ， 已 经 取得 了 重大 进展 。1995 +, Ж 
国 在 海上 钻井 平台 (ODP) 第 164 航次 中 ， 率 先 在 布莱克 海 台 取得 了 
天 然 气 水 合 物 样品 。 美 国 参议 院 委员 会 在 1998 年 5 月 一 臻 通过 1418 
号 议案 “天 然 气 水 合 物 研究 与 资源 开发 计划 ”， 把 天 然 气 水 合 物资 源 作 
为 国家 发 展 的 战略 能 源 列 入 长 远 计划 。1995 年 日 本 专门 成 立 了 甲烷 水 
合 物 开发 促进 委员 会 ， 制 定 了 研究 开发 的 “五 年 计划 ”。 此 外 ， 印 度 、 
韩国 、 俄 罗斯 、 加 拿 大 、 德 国 、 墨 西 哥 等 国 也 对 天 然 气 水 合 物 进行 了 
调查 和 研究 ， 并 取得 了 许多 成 果 。 天 然 气 水 合 物 在 各 国 能 源 战略 发 展 
中 的 重要 地 位 可 见 一 班 。 我国 自 20 世纪 80 年 代 末 开始 关注 天 然 气 水 
合 物 ， 研 究 上 一 直 紧 跟 国 际 步伐 。1999 年 ,我国 开始 了 天 然 气 水 合 物 
资源 调查 ， 在 南海 北部 的 西沙 海 槽 、 东 沙 群 岛 南 部 、 台 西南 海域 等 地 
开展 了 地 质 、 地 球 物理 和 地 球 化 学 调查 ， 初 步 圈定 了 南海 BSR 分 布 情 
况 ， 发 现 了 与 天 然 气 水 合 物 有 关 的 各 种 地 质 和 地 球 化 学 异常 。2002 ~ 
2003 年 ， 广 州 海洋 地 质 调查 局 “海洋 四 号 ”调查 船 在 南海 北部 东沙 群 
HH - 台 西南 海域 发 现 甲 烷 成 因 自生 碳酸 盐 岩 结 过 和 冷泉 生物 群落 。 
2004 年 ， 中 德 合作 的 SO -177 航次 在 台 西 南海 域 也 发 现 了 大 量 的 自生 
碳酸 盐 岩 结 壳 和 大 面积 的 菌 席 、 双 壳 类 。 在 南海 开展 的 一 系列 调查 工 
作 也 都 显示 了 南海 北部 存在 明显 的 天 然 气 水 合 物 成 矿 的 各 种 地 质 特征 。 
更 令 人 振奋 的 是 ，2007 年 我 国 在 南海 神 狐 海 域 首次 成 功 获得 天 然 气 水 
合 物 实物 ， 南 海 存 在 天 然 气 水合 物 的 各 种 科学 判断 得 到 了 证 实 。 而 南 
海天 然 气 水 合 物 赋 存 最 有 利 的 台 西 南海 域 ， 虽 然 仍 未 能 进行 实地 钻探 ， 
但 已 经 成 为 南海 当前 的 研究 热点 。 

南海 台 西 南海 域 是 中 国 南 海 最 重要 的 天 然 气 水 合 物 赋 存 远景 区 之 
一 ， 以 往 的 地 球 物 理 调查 显示 ， 该 海域 发 育 有 良好 的 似 海底 反射 特征 。 
本 书 主要 对 南海 台 西南 海域 表层 沉积 特征 进行 研究 ， 运 用 先进 的 测试 Ci 
手段 ， 从 沉积 物 的 化 学 组 分 、 沉 积 速率 、 有 机 碳 含量 、 全 岩 碳 氧 同位 
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素 、 顶 空气 组 成 、 硫 酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 界面 、 自 生 碳 酸 盐 岩 和 
自生 黄 铁 矿 等 方面 着 手 ， 研 究 其 中 蕴涵 的 各 种 矿物 学 、 地 质地 球 化 学 
特征 ， 总 结 和 提炼 研究 区 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 直接 证 据 ， 着 重 揭示 南 
海 台 西 南海 域 天 然 气 水 合 物 成 藏 的 各 种 地 球 化 学 过 程 和 地 质 征兆 ， 期 
望 能 为 我 国 南海 天 然 气 水 合 物 研究 提供 参考 ， 同 时 也 期 望 能 对 普及 天 
然 气 水 合 物 知识 起 到 抛砖引玉 的 作用 。 

本 书 研 究 工作 由 国家 自然 科学 基金 重点 项 目 (编号 : 40730844) 、 
“天 然 气 水 合 物资 源 勘查 与 试 采 工 程 ” (“127 LH”) PREM (Hi 
号 : GZH201100305-06-06) 、 国 家 自然 科学 基金 委员 会 “南海 深海 过 
程 演变 ”重大 研究 计划 、 中 国 地 质 调查 局 “我 国 海域 天 然 气 水 合 物资 
源 综合 评价 及 勘探 开发 战略 研究 ”项 目 〈 编 号 : GZH200200203)、 国 
家 重点 基础 研究 发 展 计 划 (“973” 计 划 ) 项 目 ( 编 号 : 
2009CB219502)、 国 际 海底 区 域 研究 开发 “十 一 五 ”项 目 (编号 : 
DYXM- 115- 02- 1- 11)、 高 等 学 校 博士 学 科 点 专项 科研 基金 
(20090171120019)、 中 央 高 校 基 本 科研 业务 费 专项 资金 (编号 : 
09lgpy09) 和 中 国 科学 院 边缘 海地 质 重点 实验 室 开 放 研究 基金 课题 
(编号 : MSGLO8 -01，MSGLCAS03 -4) 联合 资助 。 本 书 研究 工作 是 在 
广州 海洋 地 质 调查 局 于 南海 取 获 样品 的 基础 上 开展 的 ， 感 谢 广州 海洋 
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第 1 章 天 然 气 水 合 物 


1.1 天 然 气 水 合 物 概况 


早 在 19 世纪 初 ， 天 然 气 水 合 物 (gas hydrate) 就 在 实验 室 被 人 工 合成 。 英 国 
科学 家 Davy 于 1810 年 在 伦敦 皇家 研究 院 首次 合成 了 氯气 水 合 物 。 在 这 一 成 功 的 
实验 之 后 ， 各 种 天 然 气 水 合 物 也 相继 被 合成 出 来 。1965 年 ， 真 正 自然 状态 下 形成 
的 天 然 气 水 合 物 首次 被 发 现 于 西伯 利 亚 的 梅 索 亚 哈 气田 ， 之 后 在 阿拉 斯 加 和 北美 洲 
等 高 寒 地 区 也 相继 被 发 现 。 苏 联 科学 家 Trofimuk 等 (1979) 研究 认为 ， 海 洋 是 天 然 
气 水 合 物 形成 的 最 佳 场所 。1979 年 ， 国 际 深海 钻探 计划 (DSDP) 在 美国 东海 岸 的 
大 西洋 海域 和 东 太 平 洋 的 中 美洲 海 模 钻探 中 首次 发 现 了 海底 天 然 气 水 合 物 的 存在 。 
迄今 为 止 ， 人 们 在 全 球 范围 内 已 经 发 现 了 超过 80 处 的 天 然 气 水 合 物 矿 点 。 

天 然 气 水 合 物 是 一 种 由 天 然 气 和 水 分 子 组 成 的 固体 物质 ， 具 有 独特 的 笼 型 结 
构 ， 通 常 呈现 白色 冰 状 的 外 貌 ， 故 又 称 为 可 燃 冰 。 天 然 气 水 合 物 的 笼 型 结构 是 水 
分 子 在 低温 高 压 下 形成 的 一 种 刚性 多 面体 结构 ， 其 内 部 可 以 捕获 客体 烃 类 气体 
(主要 为 甲烷 ) ， 外 部 是 水 分 子 构成 的 五 角 十 二 面体 、 十 六 面体 和 二 十 面体 ， 是 
包 笼 甲烷 、 乙 烷 等 烃 类 气体 的 主要 结构 。 天 然 气 水 合 物 不 同 于 一 般 的 晶体 化 合 
物 ， 它 只 是 简单 的 分 子 物理 组 合 ， 主 体 、 客 体 分 子 之 间 没有 连接 的 化 学 键 ， 因 此 
不 具有 严格 的 理论 化 学 式 ， 通 常 以 -nHO 表示 ，M 代表 气体 分 子 。 研 究 表明 ， 
天 然 气 水 合 物 中 的 烃 类 分 子 主要 为 甲烷 ， 还 可 以 存在 乙 烷 、 丙 烷 、 异 丁 烷 和 异 友 
烷 等 烃 类 分 子 ， 非 烃 类 分 子 含量 很 少 ， 主 要 有 N, СО,, HS 等 。 根 据 天 然 气 水 
合 物 晶 格 空位 和 形态 的 变化 ， 其 结构 类 型 主要 有 三 种 : I 型、 型 和 HH 型 (图 
1-1) 。 工 型 结构 天 然 气 水 合 物 为 立方 结构 ， 仅 能 容纳 甲烷 、 乙 烷烃 类 小 分 子 以 及 
№, СО,, Н,5 等 非 烃 类 分 子 ， 其 中 以 甲烷 为 主 ， 其 他 气体 分 子 的 含量 很 低 。 该 
结构 每 个 晶 胞 含有 46 个 水 分 子 ， 并 包含 最 多 8 个 直径 小 于 0. 581m 的 甲烷 、 乙 烷 
及 其 他 非 烃 类 气体 。 工 型 天 然 气 水 合 物 的 理想 化 学 式 为 CH, ° 5.75H,0, П (1, 
构 天 然 气 水 合 物 为 菱形 晶体 结构 ， 除 了 容纳 甲烷 、 乙 烷 外 ， 还 能 容纳 丙烷 和 异 丁 
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REMIT. ПАА ААЛ 136 个 水 分 子 ， 最 多 可 含 24 个 
直径 为 0. 59 ~0. 69nm 的 气体 分 子 ， 其 理想 的 化 学 式 为 ° 5.67H,0。H 型 结构 天 
然 气 水 合 物 为 六 方 晶体 结构 ， 除 了 能 容纳 型 结构 天 然 气 水 合 物 所 能 容纳 的 烃 类 
分 子 外 ， 还 能 容纳 异 戊 烷 和 其 他 直径 为 0. 75 ~ 0. 86nm 的 较 大 的 烃 类 分 子 。 研 究 
RY, BMH 型 结构 的 天 然 气 水 合 物 比 工 型 的 要 稳定 得 多 ， 但 自然 界 的 天 然 
气 水 合 物 以 I 型 为 主 ( Ripmeester et al., 1987). 工 型 天 然 气 水 合 物 主要 含 甲 烷 
气体 ， 因 此 又 被 称 为 甲烷 水 合 物 或 甲烷 冰 ， 同 时 也 是 人 们 研究 的 焦点 。 
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图 1-1 天 然 气 水 合 物 I 型 、 型 和 H 型 结构 模型 (Sassen, 1997) 


1 型 结构 天 然 气 水 合 物 的 笼 型 结构 ， 主 要 由 具 氢 键 的 水 分 子 组 成 ，46 个 水 
分 子 组 成 2 个 小 的 十 二 面体 笼 架 和 6 个 较 大 的 四 面体 笼 架 (图 1-2) ， 使 得 其 中 可 
以 包含 8 个 甲烷 气体 分 子 。 根 据 I 型 结构 天 然 气 水 合 物 的 理论 分 子 式 ，Kven- 
volden (1993) 认为 ， 在 标准 温度 压力 的 条 件 下 ，1lm’ 体积 的 甲烷 水 合 物 大 约 可 
以 分 解 出 164m? 的 甲烷 气体 和 0.8m’ 水 体 (图 1-3)， 这 是 相当 可 观 的 甲烷 储存 
Жш. IAM H 型 天 然 气 水 合 物 晶体 结构 中 含有 更 多 的 其 他 气体 分 子 ， 可 以 推 
断 相同 体积 的 天 然 气 水 合 物 中 ， 下 型 和 Н 型 释放 的 甲烷 体积 要 比 Т HD. 
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图 1-2 工 型 结构 天 然 气 水 合 物 〈ILorenson and Collett, 2000) 


Жуу +» DE 天 然 气 水 合 物 
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1 me: 甲烷 水 合 164 mf 0.8 mK 





图 1-3 标准 温 压 下 天 然 气 水 合 物 分 解 示意 图 (Kvenvolden，1993) 


在 自然 界 产 出 的 天 然 气 水 合 物 中 ， 主 要 以 I 型 结构 为 主 ， 甲 烷 占 了 烃 类 气体 
总 量 的 99% 以 上 ， 常见 的 非 烃 类 气体 为 少量 的 CO, 和 HS， 不 过 在 美国 俄勒冈 外 
海 的 卡 斯 卡 迪 亚 大 陆 边缘 发 现存 在 HS 含量 高 达 10% 的 I 型 天 然 气 水 合 物 
(Kastner et al.，1998) 。 在 墨西哥 湾 (Brooks et al., 1984) 、 里 海 (Yefremova and 
Gritchina, 1981; Ginsburg et al., 1992) 和 加 拿 大 西北 地 区 麦 肯 齐 三 角 洲 发 现 的 
天 然 气 水 合 物 中 ， 除 了 甲烷 外 ， 还 含有 大 量 的 乙 烷 和 丙烷， 属于 开 型 结构 的 天 然 
气 水 合 物 。 而 H 型 结构 的 天 然 气 水 合 物 仅仅 在 墨西哥 湾 被 发 现 (Sassen and Mac- 
Donald ，1994) 。 根 据 烃 类 气体 的 组 合 以 及 甲烷 的 碳 同位 素 特点 ， 可 以 识别 天 然 气 
水 合 物 中 烃 类 气体 的 来 源 。 研 究 表 明 ，I 型 结构 天 然 气 水 合 物 的 气 源 为 生物 成 因 ，I[ 
型 和 Н 型 则 为 热 解 成 因 气 源 的 天 然 气 水 合 物 。 生 物 成 因 的 天 然 气 水 合 物 中 甲烷 比 
例 大 于 99% ， 碳 同位 素 比值 S Coos HREF -60%o， 甲 烷 主 要 来 自生 物 诱发 的 产 
甲烷 作用 ， 在 这 个 过 程 中 有 机 质 来 源 的 СО, 被 还 原 成 甲烷 。 生 物 成 因 气 源 的 天 然 气 
水 合 物 的 主要 产地 为 美国 东南 远海 的 布莱克 海 台 (Blake Ridge) 、 俄 勒 冈 外 海 东 北 
太平 洋 的 水 合 物 冰 (Hydrate Ridge), PALA PEAR BRK IENE (Okhotsk), 
NE (Black Sea) 、 秘 鲁 边缘 海 等 。 而 8° Copp KF -60%o 的 甲烷 与 相对 分 子 质量 
较 大 的 乙 烷 、 丙 烷 以 及 大 分 子 烃 类 气体 组 成 的 水 合 物 ， 主 要 来 自 热 解 成 因 气 源 ， 典 
型 的 产地 有 蝇 西 哥 湾 、 里 海 等 。 表 1-1 总 结 了 世界 各 个 主要 产地 的 天 然 气 水 合 物 的 
甲烷 含量 和 碳 同 位 素 组 成 。 由 表 可 知 ， 生 物 成 因 天 然 气 水 合 物 占 了 绝 大 多 数 。 


表 1-1 世界 各 地 天 然 气 水 合 物 甲烷 含量 与 碳 同位 素 组 成 
ш єн,/® 8 Cron / e 资料 来 源 
美国 东南 外 海 布莱克 海 台 | | | 
DSDP 76 航次 | >99 | -68.0 | Brooks et al, 1983 











ODP 164 航次 >99 -65.8~ -70.7 Lorenson and Collett, 1999 
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аж 
位 置 CH,/% 8" Cyoa/%e 资料 来 源 

BRINE, WH -智利 海沟 

ODP 112 航次 >99 -65.0, -59.6 Kvenvolden and Kastner, 1990 
加 利 福 尼 亚 北部 外 海 

埃 尔 河 盆 地 >99 -69.1 ~-57.6 Brooks et al, 1991 
俄勒冈 外 海 

ODP 146 航次 >99 -64.5 ~-67.5 Kastner et al., 1998 

KAM >99 -62.4~-71.5 Suess et al., 1999 
黑海 >99 -63.3, -61.8 Ginsburg et al., 1990 
PRUE >99 -64.3 Ginsburg et al., 1993 
贝加尔 湖 >99 -57.6~-68.2 Kuztnin et al., 1998 
挪威 外 海 

哈 康 - 莫 斯 比 Haakon- Ginsburg et al, 1999; Lein et 

Mosaby) 泥 火 山 本 aL, 1999 
SS 

DSDP 96 航次 >99 -71.3 Pflaum et al., 1986 

Garden Banks >99 -70.4 Brooks et al., 1986 

Green 峡谷 >99 -69.2, -66.5 | Brooks et al, 1986 

Green 峡谷 2,74, n| 746. 7565, Brooks et al, 1986 

-43.2 

密西西比 峡谷 97 -48.2 Brooks et al., 1986 
里 海 59 ~96 -44.8 --55.7 Ginsburg et al., 1992 
危地马拉 外 中 美洲 海沟 

DSDP 84 航次 >99 -43.6 ~-36.1 Kvenvolden et al., 1984 

DSDP 84 航次 >99 | -46.2~-40.7 Brooks et al., 1985 
加 拿 大 麦 肯 齐 三 角 洲 >99 -39.8 ~-45.5 Lorenson et al, 1999 











目前 ， 天 然 气 水 合 物 中 甲烷 的 含量 都 是 通过 估算 的 方式 得 出 的 ， 虽 然 具 有 一 
定 的 误差 ， 但 是 这 些 估算 均 表明 甲烷 的 含量 是 十 分 巨大 的 〈Kvenvolden ，1999 ) o 
20 世纪 80 年 代 末 期 ，Kvenvolden (1988) 和 MacDonald (1990) 两 人 独立 估算 
的 全 球 天 然 气 水 合 物 中 甲烷 碳 含量 分 别 为 11 000Gt 和 12 000Gt (1Gt = 105g) ， 
估算 结果 非常 接近 。1990 年 之 后 ， 出 现 了 更 新 的 天 然 气 水 合 物 甲烷 碳 含量 结果 ， 
估算 过 程 中 考虑 了 更 多 的 因素 ， 如 压力 、 温 度 、 热 梯度 和 沉积 物 孔隙 度 等 限制 天 
然 气 水 合 物 形成 的 条 件 。Gomitz 和 Fung (1994) 认为 ， 全 球 天 然 气 水 合 物 中 隐 
含 的 碳 含量 为 14 000G ~75 000Gt。Harvey 和 Huang (1995) 计算 的 全 球 海洋 中 
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天 然 气 水 合 物 的 甲烷 碳 含量 高 达 24 000 Gt。 其 他 的 估算 结果 还 有 Holbrook 等 
(1996) 的 3000С:, Dickens 等 (1997) 的 1000G ~ 10 000Gt、Makogon (1997) 
的 8000Gt 等 。 最 佳 估算 范围 为 1000G ~ 24 000Gt， 多 数 估算 值 在 10 000Gt 左右 ， 
超过 全 球 碳 循 环 总 量 的 两 倍 ， 这 个 资源 量 是 十 分 巨大 的 。 

天 然 气 水 合 物 赋 存 的 理想 温度 为 0 ~ 10C ， 压 力 在 10MPa 以 上 。 海 洋 环 境 
中 ， 天 然 气 水 合 物 一 般 出 现在 底层 水 温 接近 ОС. ЖЖ 300 ~ 3000m 的 海洋 环境 。 
根据 地 热 梯度 计算 ， 天 然 气 水 合 物 形成 的 最 低 底 界 为 陆地 表面 和 海底 表面 以 下 
2000m 的 深度 位 置 。 目 前 发 现 的 天 然 气 水 合 物 均 在 1000m 深度 以 内 。 天 然 气 水 合 
物 形成 所 需 的 甲烷 主要 有 两 种 来 源 ， 一 种 是 生物 成 因 气 ， 是 有 机 质 来 源 的 CO, 被 
细菌 还 原 而 成 ; 另 一 种 为 热 解 成 因 气 ， 是 在 较 高 温度 (100С) 和 较 大 深度 下 的 
有 机 质 热 降 解 和 裂解 而 成 。 自 然 界 中 天 然 气 水 合 物 主要 由 生物 成 因 气 形成 。 目 前 
认为 甲烷 主要 通过 三 种 机 制 在 沉积 物 中 运 移 : 溶解 于 孔隙 水 运 移 、 强 烈 气体 流 形式 
运 移 和 扩散 模式 运 移 (Ginsburg，1998) 。 当 甲烷 运 移 到 沉积 物 中 有 利于 天 然 气 水 合 
物 形 成 的 地 球 化 学 区 域 时 形成 天 然 气 水 合 物 ， 而 天 然 气 水 合 物 形 成 的 数量 则 取决 于 
甲烷 的 饱和 度 。 

天 然 气 水 合 物 的 稳定 性 常常 受 温度 、 压 力 、 地 温 梯 度 、 气 体 组 成 、 孔 隙 水 
盐 度 等 条 件 的 控制 (图 1-4 和 图 1-5) 。 在 地 表 温 度 低 于 OC 的 两 极 大 陆 永 冻 土 
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图 1-4 天然气 水 合 物 稳定 条 件 示意 图 (Ginsburg and Soloviev, 1997) 


(e < -200000 





ту VE "I ду). 
带 地 区 ， 甲 烷 水 合 物 的 赋 存 深度 上 限 约 为 150m; 海洋 环境 中 ， 天 然 气 水 合 物 
出 现在 底层 水 温 接近 ОС. KRE 300m 的 沉积 环境 中 (图 1-5)。Max 和 
Lowrie (1996) 的 研究 表明 ， 在 甲烷 - 纯 水 体系 中 ， 加 入 少量 其 他 气体 (Z 
烧 、 二 氧化 碳 或 硫化 氨 ) 时 ， 水 合 物 -气体 相 界 向 右 漂移 (图 1-5) ， 适 应 的 
温度 范围 增 大 ， 使 得 天 然 气 水 合 物 稳定 性 增强 ， 天 然 气 水 合 物 的 稳定 带宽 度 也 
随 之 增加 。 同 时 ， 沉 积 环境 的 温度 增加 或 压力 的 下 降 将 会 导致 天 然 气 水 合 物 稳 
EJ (gas hydrate stable zone, GHSZ) 底 界 上 移 、 厚 度 减 小 ， 如 构造 运动 、 海 
平面 下 降 都 会 引起 天 然 气 水 合 物 稳定 性 被 破坏 而 分 解 。 
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图 1-5 天然 气 水 合 物 相 图 (Max and Lowrie, 1996; McDonnell et al., 2000) 


1.2 天 然 气 水 合 物 的 识别 标志 


目前 ,常常 利用 三 种 证 据 来 识别 天 然 气 水 合 物 的 存在 ， 分 别 是 地 质 学 、 地 球 

化 学 和 地 球 物理 特征 。 地 质 学 特点 包括 沉积 物 特征 、 地 层 学 、 气 体 运 移 途 径 等 ; 
地 球 化 学 方面 的 手段 主要 是 研究 孔隙 水 化 学 组 成 和 烃 类 气体 组 成 (成 分 及 同位 
Ж); 地 球 物理 识别 主要 通过 地 震 反射 剖面 和 各 种 测 井 (well logs) 特征 来 进行 。 
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1.2.1 地 质 标志 


天 然 气 水 合 物 的 存在 会 改变 其 周围 沉积 物 的 孔 辽 度 和 渗透 性 ， 海 底 表面 通常 
存在 一 些 明 显 的 麻 坑 (pock mark) 、 泥 质 丘 甚至 泥 火 山 (mud volcano) 。 这 是 因 
为 赋 存 天 然 气 水 合 物 的 沉积 物 中 富 含 烃 类 的 流体 活动 非常 活跃 〈 由 天 然 气 水 合 物 
稳定 性 周期 变化 引起 ) ， 富 含 烃 类 的 流体 持续 向 海底 排 滋 形 成 了 特殊 的 海底 泄气 
地 貌 (图 1-6)( 赵 省 民 等 ,2000) 。 大 量 富 含 甲烷 的 流体 在 海底 排 溢 的 现象 ， 在 
天 然 气 水 合 物产 出 地 水 合 物 消 、 布 莱克 海 台 和 墨西哥 湾 、 地 中 海 等 地 均 有 发 现 ， 
大 量 双 壳 类 、 管 状 蠕虫 和 菌 席 伴 生 在 排 溢 口 ， 形 成 典型 的 冷泉 (cold seeps) 4# 
态 系统 。 冷 泉 是 一 种 水 气 〈 以 烃 类 气体 为 主 ) 混合 的 海底 排泄 现象 ， 流 体温 度 
与 海水 相近 ， 并 广泛 发 育 于 活动 和 被 动 大 陆 边缘 ， 尤 其 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 地 
区 。 冷 泉 按 其 排 游 速度 可 分 为 喷 溢 型 快速 冷泉 (venting) 和 渗 漏 型 慢 速 冷泉 
(seepage) 。 快 速 冷 泉 由 于 携带 大 量 的 沉积 物 ， 形 成 独特 的 泥 火 山地 貌 。 泥 火山 
是 以 泥 、 水 和 气 向 海底 喷 溢 的 快速 冷泉 的 主要 表现 形式 。 慢 速 冷泉 由 于 排 溢 速 度 
相对 缓和 ， 在 海底 常 形成 麻 坑 等 泄气 地 貌 。 冷 泉 和 泥 火 山 两 者 在 天 然 气 水 合 物 区 
出 现 的 频率 不 一 ， 但 都 是 识别 天 然 气 水 合 物 是 否 存在 的 一 种 重要 标志 。 





图 1-6 天 然 气 水合 物 赋 存 区 海底 泄气 地 貌 (Torres et al 1999) 


在 取 获 的 沉积 岩心 中 ， 由 于 天 然 气 水 合 物 的 快速 分 解 ， 产 生 的 甲烷 气体 和 水 导 
致 岩心 常 发 育 气 体 膨胀 裂隙、 卷 层 状 结构 ， 甚 至 出 现 流体 化 粥 状 沉积 物 (图 1-7) ， 
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这 也 是 天 然 气 水 合 物 存在 的 一 种 沉积 物 迹象 。 碳 酸 盐 岩 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 区 沉 


积 物 中 常见 的 一 种 自生 岩 类 ， 常 常 在 沉积 物 表面 或 内 部 以 结 壳 状 、 团 块 状 的 形式 


。 出 现 (图 1-8)， 并 与 冷泉 环境 关系 密切 。 冷 泉 携 带 的 甲烷 在 沉积 物 中 向 上 运 移 
， 过 程 中 ,经历 了 微生物 作用 而 转化 为 CO, 或 HCO; ， 从 而 在 海底 表面 或 沉积 物 内 


部 形成 丰富 的 碳酸 盐 岩 沉积 岩石 典型 特点 为 也 CaC0, 含量 高 、8"Cpog 极 度 负 值 
( < -35%o) 和 正 的 8"Opos 值 ， 反映 了 天 然 气 水 合 物 沉积 环境 中 的 独特 生物 地 球 
化 学 过 程 ， 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 区 的 独特 岩 类 。Bohrmann 等 (1998) 认为 ， 天 


| 然 气 水 合 物 的 分 解 与 自生 碳酸 盐 岩 的 形成 存在 联系 ， 天 然 气 水 合 物 分 解 而 来 的 甲 
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烷 气 体 在 向 上 排 溢 的 过 程 中 经 历 了 细菌 的 厌 氧 氧化 ， 是 自生 碳酸 盐 岩 形成 的 主要 
了 驱动 力 和 物 源 。 这 已 经 被 许多 事实 所 验证 ， 在 水 合 物 消 、 布 莱克 海 台 、 墨 西 哥 
湾 、 鄂 霍 次 克海 等 天 然 气 水 合 物 区 伴生 的 沉积 物 中 ， 普 人 遍 出 现 大 量 的 自生 碳酸 盐 
岩 。 碳 酸 盐 岩 已 经 成 为 识别 海底 天 然 气 水 合 物 赋 存 远景 的 有 效 参 数 之 一 。 





图 1-7 柱状 岩心 中 天 然 气 水 合 物 分 解 后 的 沉积 物 结构 
[ Shipboard Scientific Party (ODP204) 2003] 
А. 气体 膨胀 型 阶 ; В. 卷 层 状 结构 ;C. 粥 状 沉积 物 


seria 





图 1-8 ”天然气 水 合 物 沉积 环境 的 自生 碳酸 盐 岩 形态 
[ Greinert et al., 2001; Shipboard Scientific Party ( ODP204) , 2003] 
А. 沉积 物 表面 碳酸 盐 岩 碎 块 ; B. 沉积 物 表面 的 碳酸 盐 岩 结 这 ; С. 沉积 物 岩心 中 的 碳酸 盐 岩 团 块 
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深海 的 滑 塌 或 滑坡 同样 为 天 然 气 水 合 物 的 识别 提供 了 参考 性 的 作用 。 海 底 滑 
塌 与 天 然 气 水 合 物 之 间 的 关系 最 初 被 Melver 所 识别 (Molver, 1977, 1982), 4 
天 然 气 水 合 物 稳定 性 因 赋 存 环境 的 突然 变化 而 被 破坏 时 ， 释 放大 量 气体 形成 超 压 
状态 ， 累 积 到 一 定 程度 后 突然 释放 ， 使 得 沉积 物 脆弱 部 位 发 生 崩 塌 以 及 引起 海底 
滑坡 (图 1-9) 。 非 洲 西南 大 陆 斜 坡 和 海 台 的 滑坡 (Summerhayes et al., 1979), 
RAK AM WAHI (Carpenter, 1981), HIM A HPAL (Dillon 
et al., 1998) 、 挪 威 外 海 的 滑 塌 (Jansen et al., 1987; Bugge et al., 1987), Ж 
哥伦比亚 海湾 的 海底 断 块 (Bornhold and Prior, 1989) 以 及 阿拉 斯 加 波 弗 特 海 大 
陆 边 缘 的 海底 大 型 滑坡 和 滑 塌 ( Кауеп and Lee，1991) ， 都 可 能 与 天 然 气 水 合 物 
的 不 稳定 有 关 。 海 底 结 构 的 显著 性 破坏 ， 可 能 指示 了 大 型 天 然 气 水 合 物 矿 藏 的 
存在 。 





个 亚 化 后 的 水 合 物 稳定 带 底 界 


图 1-9 海底 滑坡 与 天 然 气 水 合 物 分 解 关系 示意 图 (Mclver，1982) 


1.2.2 地 球 化 学 标志 


沉积 物 孔 隙 水 的 Cl” 浓度 异常 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 一 个 重要 标志 。 天 然 气 
水 合 物 形成 时 ， 大 量 的 水 分 子 被 用 于 形成 天 然 气 水 合 物 晶 格 ， 而 Cl - 等 离子 则 被 
大 量 排斥 (Kvenvolden and Lorenson，2001) ， 形 成 了 沉积 物 中越 接 近 天 然 气 水 合 
物 Cl -浓度 越 低 的 变化 趋势 。 在 DSDP67 航次 期 间 ，Hesse 和 Harrison (1981) 首 
次 在 危地马拉 外 海 的 站 位 发 现 ， 随 深度 加 大 ， 孔隙 水 的 СІ 浓度 由 19%o 明 显 下 降 
到 天 然 气 水 合 物 带 的 9%o。 目 前 ， 天 然 气 水 合 物 赋 存 沉积 物 中 孔隙 水 Cl” 浓度 随 
深度 降低 的 趋势 在 布 葬 克 海 台 (Kvenvolden and Barnard, 1983; Jenden and ( ә) 
Gieskes, 1983; Paull et al., 2000) 、 危 地 马 拉 外 海 (Kvenvolden and McDonald, 


—- ·.000000 


10 


NS 


му WE Ze A “ш а "ос 沉积 物 矿物 学 和 地 球 化 


+ % < 


ў s 





1985; Hesse et al., 1985), #8 (Kvenvolden and Kastner, 1990), RR 
迪 亚 大 陆 边 缘 (Whiticar et al., 1995) MHF = fH (Cranston, 1999) HF 
出 现 。 和 孔隙 水 的 淡化 是 天 然 气 水 合 物 存在 的 重要 标志 。 

孔 辽 水 氧 同位 素 变化 同样 给 我 们 提供 了 另 一 个 识别 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 参 
数 。 由 于 天 然 气 水 合 物 结合 的 水 体 富 含 "0， 因 此 其 分 解 的 水 体 的 氧 同位 素 组 成 
(80) MiKo Hesse 和 Harrison (1981) 在 DSDP67 航次 发 现 了 孔 际 水 8"0 随 深 
度 增 加 而 从 0 增长 至 2. 6%e 的 现象 ， 明 显 是 天 然 气 水 合 物 分 解 的 重 氧 水 体 影响 所 
致 。 在 秘鲁 外 海 (Kvenvolden and Kastner, 1990) 、 布 莱克 海 台 (Matsumoto and 
Borowski, 2000) 的 天 然 气 水 合 物 环境 的 沉积 物 孔 隙 水 中 同样 观察 到 了 氧 同位 素 
组 成 变 重 的 现象 。 

此 外 ， 沉 积 物 甲烷 异常 往往 跟 下 伏 沉 积 物 存在 巨大 的 甲烷 源 有 关 。 一 般 来 
说 ， 天 然 气 水 合 物 赋 存 区 的 沉积 物 或 海底 表层 具有 明显 的 甲烷 浓度 正 异 常 ， 这 是 
由 水 合 物 存在 稳定 性 平衡 而 分 解 大 量 的 甲烷 气体 排 溢 所 导致 。 因 此 ， 分 析 沉 积 物 
中 甲烷 的 含量 及 组 成 ， 可 以 识别 天 然 气 水 合 物 的 形成 。 而 孔隙 水 S04” 浓度 的 变 
化 ， 同 样 为 识别 天 然 气 水 合 物 提供 了 有 力 的 地 球 化 学 标志 。 


1.2.3 ”地 球 物理 标志 


到 目前 为 止 ， 地 球 物理 勘探 仍然 是 识别 天 然 气 水 合 物 的 最 重要 手段 。 大 多 数 
海底 天 然 气 水 合 物 都 是 通过 地 震 剖 面 中 的 BSR (bottom- simulating reflector) 特征 
识别 出 来 的 。BSR 被 称 为 似 海底 反射 ， 是 发 射 地 震 剖 面 上 特征 的 、 近 似 平行 海底 
展 布 的 反射 层 ， 通 常 与 沉积 层面 斜 交 。BSR 是 沉积 物 中 天 然 气 水 合 物 层 与 其 下 伏 
游离 气体 带 之 间 存在 波 阻抗 差异 所 导致 的 ， 声 波 在 天 然 气 水 合 物 层 的 传输 速度 比 
游离 气 带 高 ， 两 者 的 差异 在 地 震 剖 面 上 表现 为 一 条 近似 平行 海底 表面 的 BSR 界 
面 ,记录 了 水 合 物 层 与 游离 气体 带 之 间 的 分 界面 ， 同 时 也 是 天 然 气 水 合 物 稳定 域 
的 底 界 (图 1-10) 。 地 震 剖 面 中 的 空白 带 (blanking zone) 通常 是 与 BSR 相伴 生 
的 反射 特征 ， 在 反射 剖面 上 表现 为 均匀 反射 或 空白 反射 这 是 由 天 然 气 水 合 物 对 
沉积 物 胶 结 而 使 声学 响应 呈 均 一 化 导致 的 。 此 反射 带 垂直 向 上 与 海底 沉积 层 呈 逐 
渐 过 渡 ， 往 下 以 BSR 为 界 与 下 伏 游离 气体 带 呈 现 突变 接触 〈 赵 省 民 等 ，2000) 。 
此 外 ， 天 然 气 水 合 物 底 界 的 地 震 反射 特征 为 极 性 反 转 ， 是 与 BSR 和 空白 带 相伴 
生 的 另 一 个 地 震 反 射 特征 ， 表 现 为 BSR 层 的 反射 极 性 与 海底 反射 极 性 相反 。 这 
是 由 下 伏 游离 气体 的 波 阻抗 小 于 天 然 气 水 合 物 稳定 域 波 阻抗 导致 的 ， 极 性 反 转 是 
识别 BSR 真实 性 的 关键 所 在 。 
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图 1-10 天然 气 水 合 物 沉积 序列 中 典型 的 BSR 及 其 形成 示意 图 


除了 地 震 训 面 外 ， 测 井 也 是 天 然 气 水 合 物 勘探 和 评价 的 主要 手段 〈Kven- 
volden and Grantz，1990) 。 天 然 气 水 合 物 研 究 的 测 井 内 容 包括 井 径 测 量 、 自 然 爷 
马 、 自 然 电 位 、 侧 向 测 井 、 声 速 测 井 以 及 中 子 孔 院 度 等 方面 (Coodman，1980) o 
图 1-11 是 阿拉 斯 加 北 坡 的 一 个 含 天 然 气 水 合 物 钻井 的 测 井 曲线 ， 可 以 看 出 ， 水 
合 物 层 位 的 各 个 测 井 参数 均 有 特征 性 的 变化 ， 指 示 了 天 然 气 水 合 物 层 位 的 存在 。 
井 径 在 天 然 气 水 合 物 层 段 因 钻 探 过 程 中 天 然 气 水 合 物 分 解 而 增加 ; 自然 伽 马 在 天 
然 气 水 合 物 层 段 表现 为 箱 式 降低 ， 沉 积 层 的 自然 伽 马 能 量 的 强 弱 与 黏土 含量 有 

нё 自然 自然 Mia FRM 中 子 

测量 /em 伽 马 /API 电位 /mV W/m) /(ms/m) FBR /% 
3136 0 150 10 0 1000 4921640 50 
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图 1-11 天然 气 水 合 物 的 测 井 响应 〈 赵 省 民 等 ，2000) 
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关 ， 而 在 天 然 气 水 合 物 层 位 天 然 气 水 合 物 占有 很 大 的 比例 使 得 黏土 含量 相对 减 
>. ВЧЕНЕ; 自然 电位 因 天 然 气 水 合 物 分 解 导致 离子 浓度 下 降 而 下 降 ; 侧 
向 测 井 在 天 然 气 水 合 物 层 位 呈现 急剧 的 箱 式 增高 ， 这 是 由 天 然 气 水 合 物 层 的 流体 
运 移 受 阻 而 使 该 层 位 电阻 增加 所 致 ， 天 然 气 水 合 物 层 段 的 声速 时 差 值 (At) 也 出 
现 降低 的 情况 ， 根 据 Ar =1/v， 由 于 天 然 气 水 合 物 层 的 声速 v 增 大 ， 从 而 使 得 A 
ZEN; 此 外 ， 天 然 气 水 合 物 层 的 中 子 孔隙 度 出 现 增 大 的 现象 ， 也 是 天 然 气 水 合 物 
层 位 独特 的 参数 之 一 。 测 井 和 地 震 剖 面 结合 运用 ， 提 供 了 一 种 识别 天 然 气 水 合 物 
的 重要 工具 ， 是 今后 评价 全 球 天 然 气 水 合 物 储量 的 主要 途径 。 


1.3 ”全球 天 然 气 水 合 物 分 布 


1980 年 ，Kvenvolden 和 Mcmenamin 首次 研究 了 全 球 天 然 气 水 合 物 分 布 情况 ， 
根据 地 球 物理 特征 和 地 球 化 学 证 据 圈 划 出 了 14 处 天 然 气 水 合 物 的 产 出 地 点 ， 其 
中 9 处 在 海洋 环境 ，5 处 在 大 陆 内 部 。 到 1988 年 ， 天 然 气 水 合 物 的 产 出 地 点 猛 增 
到 36 处 , 海洋 环境 中 的 产 出 地 占 了 30 个 ， 而 陆地 环境 为 8 个 ( Kvenvolden， 
1988), 1993 年 ，Kvenvolden 等 总 结 出 了 47 个 天 然 气 水合 物 的 全 球 产 出 地 点 ， 其 


1 中 14 个 地 点 已 经 取 获 了 天 然 气 水 合 物 实物 。 目 前 ， 已 探 明 全 球 超过 80 个 地 区 存 
` 在 天 然 气 水 合 物 ， 并 在 超过 19 个 地 区 获得 了 天 然 气 水 合 物 样品 (Kvenvolden and 
Lorenson, 2001 ) o 


天 然 气 水 合 物 主要 分 布 在 全 球 的 大 陆 边缘 海 环境 以 及 极地 水 冻 土 带 ， 主 要 分 


| 布 在 太平 洋 和 大 西洋 的 边缘 海 (图 1-12) 。 太 平 洋 地 区 的 天 然 气 水 合 物 站 位 一 共 


有 35 个 ， 大 西洋 有 19 个 ， 这 两 个 地 区 是 目前 全 球 发 现 和 预测 的 天 然 气 水 合 物 站 
位 最 多 的 地 区 。 其 余 的 天 然 气 水 合 物 站 位 分 布 情况 为 印度 洋 和 北冰洋 地 区 各 有 3 
个 站 位 ， 南 极 洲 范围 有 4 个 站 位 ， 内 陆 环境 有 8 个 站 位 ， 而 内 海 和 湖泊 则 有 4 个 


| 位 置 有 天 然 气 水 合 物产 出 。 全 球 获得 天 然 气 水 合 物 实物 的 站 位 给 出 了 自然 界 存在 
| 天然 气 水 合 物 最 直接 的 证 据 ， 而 其 余 通 过 BSR、 海 底 滑 坡 、 测 井 、 甲 烷 异 常 和 和 孔 
| BRK CL” 离子 异常 等 证 据 推测 的 天 然 气 水 合 物产 出 地 ， 也 大 大 地 显示 了 全 球 的 天 
| 然 气 水 合 物 储量 是 十 分 可 观 的 。 


全 球 天 然 气 水 合 物 的 分 布 和 指示 证 据 如 表 1-2 所 示 。 从 海洋 沉积 物 中 首次 直 
接 观察 到 天 然 气 水 合 物 实物 是 在 1974 年 ，Yefremova 和 Zhizhchenko (1974) 在 黑 
海 沉积 物 表面 发 现 了 晶体 状 的 天 然 气 水 合 物 。 随 后 ， 国 际 深海 钻探 项 目 (DSDP 
和 ODP) 通过 钻探 方式 在 9 个 站 位 获得 了 天 然 气 水 合 物 实物 ,分 别 为 日 本 外 海 
(2 个 ) 、 秘 鲁 、 哥 斯 达 黎 如、 危地马拉、 墨西哥 、 墨 西 哥 湾 南 部 和 东南 部 以 及 美 
国 西部 海区 ; 通过 活塞 取样 器 、 重 力 取样 器 、 拖 网 取样 等 方式 也 在 8 个 位 置 的 海 
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图 1-12 全球 天 然 气 水 合 物产 地 分 布 图 (Kvenvolden and Loreusou, 2001) 
表 1-2 全 球 天 然 气 水 合 物产 地 分 布 及 指示 证 据 (Kvenvolden and Loreusou, 2001) 























水 深 或 所 处 
[Т 证 据 i 样品 描述 
太平 洋 地 区 
вац BSR = = ө 
可 斯 达 莹 加 外 中 美洲 海沟 BSR， 天 然 气 水 合 | 3099 -3306/1l9 -319 | 分 散 状 、 薄片 状 © 
物 实物 e 
尼加拉瓜 外 中 美洲 海沟 BSR = = : 
BSR， 天 然 气 水 合 ETTET Н 
危地马拉 外 中 美洲 海沟 物 实物 2010 ~2347/368 ~ 404 ж. 充填 泥岩 空 闪 R 
ч 
时 西 本 外 中 美洲 海沟 ө VER лет -2883/89 -364 | рык, MER 
ГДАУ BSR =. = Cs) 
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续 表 
水 深 或 所 处 
шш шт 沉积 物 深度 /mm ans 
美国 加 利 柱 尼 亚 州 外 埃 尔 河 盆地 e 510-642/0 -2.8 ER, HER 
SEIR FIST FFE EAE BSR, RAK A ER RAR. Ж 
(жаш) 物 实物 OO | 
加 拿 大 外 卡 斯 卡 迪 亚 盆地 BSR = = 
英 属 斌 伦比 亚 海湾 тле = = 
东 阿留 申 海沟 BSR — = 
中 阿留 中 海沟 BSR, а Se = = 
白 令 海 VAMPs = = 
白 令 海峡 BSR | = = 
жарышты | BSR = = 
IRD Wi Shirshov WEE BSR = = 
BRA SMES 天 然 气 水 合 物 实物 | 768/1.8 ER 
WRAPS 天 然 气 水 谷物 实物 | 710/0.3 -2 ER 
| 

日 本 网 走 外 海 BSR = = 

а- 9 Ж, BSR, 
н жиени BSR = ` 
ТО BSR Е: = 

BSR, KRUKA 
HARA 物 实 物 4684/90 ~ 140 碎片 状 

BSR， 天然气 水 合 
日 本 四 国 岛 南部 外 海 яй = 
日 本 室 户 海沟 BSR = = 
EAL NE iain etc – Ak 

яж 
HATHA BSR 二 a 
日 本 千岛 海沟 BSR = = 
ea BSR = = 
ТИТ [SR Gu, а яж 
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аж 
水 深 或 所 处 
=н 沉积 物 深度 /m нана 
秘鲁 外 秘鲁 -智利 海沟 BR, 天然 气 水 合 3820 ~5070/99 ~ 166 HHR, MRR 
јез 
中 国 南海 台 西 南海 域 BSR = = 
澳大利亚 外 塔斯曼 海 BSR = T z 
WUN BSR = J = 
印度 尼 西 亚 西里 伯 斯 海 BSR = = 
印度 洋 
阿曼 湾 BSR — = 
印度 外 阿拉 伯 海 ~ [BSR = Я] = 
孟加拉 湾 BSR = = 
大 西洋 
阿根廷 盆地 中 部 BSR = = 
EMEDIATE BSR | | = 
BIRNE BSR = = 
巴巴 多 斯 海 台 BSR 一 = 
Pa Doh LE BSR 一 
жЕ BSR = T = 
BSR, 天 然 气 水 合 ию, ий, н 
BENNER 物 实物 530 - 2400/0 ~20 R. ER 
РА 天 然 气 水 合 物 实物 一 结核 状 、 层 状 
RAWE aay | 270-3910200 |S I В 
美国 东部 卡罗来纳 海沟 BSR = с 
美国 东部 陆 隆 BSR 二 = 
пахах |ва 一 = 
挪威 外 海 Storegga 陆 坡 PR ACON — = 
cl FR 
巴 伦 支 海 BSR 一 = 
斯 瓦尔 巴特 群岛 外 海 BSR = = 
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续 表 
水 深 或 所 处 
位 置 证 据 沉积 物 深度 /和 样品 描述 
哈 康 - 莫 斯 比 泥 火 山 天 然 气 水 合 物 实 物 1255/0 ~3 BR, ABR 
爱尔兰 西南 外 海 地 球 物理 一 一 
非洲 西南 外 海 ma = = 
尼日利亚 外 海 天 然 气 水 合 物 实 物 561 -770/0 -4.6 | 结核 状 、 分 散 状 
北冰洋 
阿拉 斯 加 北部 波 弗 特 海 BSR, Ж = = 
加 拿 大 北部 波 弗 特 海 测 井 aie 一 
加 拿 大 斯 维尔 德 鲁 普 盆 地 测 井 = = 
南极 洲 范围 
威 尔 克 斯 地 盆地 BSR 一 一 
罗斯 海 CH4 ，CI 异常 = 一 
威 德尔 海 BSR = 一 
设 得 兰 边缘 BSR 一 一 
内 海 和 湖泊 环境 
黑海 天 然 气 水 合 物 实物 | 2052/0.7-2.2 脉 状 
里 海 天 然 气 水 合 物 实物 | 475 ~600/0 ~1.2 KER 
贝加尔 湖 ma ы 1433/121 ~ 161 分 散 颗粒 状 
地 中 海 CH, Cl 异常 = 一 
土耳其 库 拉 泥 火 山 天 然 气 水 合 物 实物 1700/ (kk) (kt) 
内 陆 环境 
阿拉 斯 加 北部 测 井 = = 
加 拿 大 北部 麦 肯 齐 三 角 洲 ахак 不 适用 /887 ~920 | 分散 状 
物 实物 i: 
北极 群岛 测 井 = 5 
俄罗斯 梅 索 亚 险 气田 CH, 一 一 
ELARRE 地 质 资料 解释 == = 
西伯 利 亚 西 部 地 台 地 质 资 料 解释 = = 
东西 伯 利 亚 克 拉 通 地 质 资料 解释 = = 
西伯 利 亚 东 北部 地 质 资料 解释 一 = 











底 表 面 取 获 了 天 然 气 水 合 物 实物 ， 这 几 个 地 区 为 黑海 、 里 海 、 鄂 霍 次 克海 ME 
福 尼 亚 州 北部 外 海 、 俄 勤 风 外海 、 挪 威 外 海 和 墨西哥 湾 北部 陆 坡 。 墨 西 哥 湾 北 部 
主要 分 布 了 生物 成 因 气 源 水 合 物 和 热 解 气 源 水 合 物 ，DSDP96 航次 在 一 个 站 位 取 
到 了 天 然 气 水 合 物 ， 在 13 个 重力 活塞 岩心 中 也 发 现 了 天 然 气 水 合 物 ， 甚 至 用 抓 
斗 的 形式 都 取 获 了 天 然 气 水 合 物 实物 ， 可 见 该 地 区 天 然 气 水 合 物 分 布 是 十 分 广泛 
的 。 在 DSDP67 和 84 航次 期 间 ， 在 危地马拉 外 海 发 现 了 天 然 气 水 合 物 ， 主 要 出 
现在 沉积 物 岩 心中 。 美 国 东南 外 海 的 布 菜 克海 台 ， 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 重要 地 
点 ， 在 DSDP76 和 ODP164 航次 的 调查 中 发 现 大 量 的 天 然 气 水 合 物 出 现在 取样 岩 
心里 。 俄 勤 冈 外 海 的 卡 斯 卡 迪 亚 大 陆 边 缘 的 天 然 气 水 合 物 峭 也 是 目前 研究 天 然 气 
水 合 物 的 一 个 重要 海域 ， 天 然 气 水 合 物 分 布 广泛 ， 在 沉积 物 内 部 和 表面 均 有 出 
现 ， 并 分 布 了 大 量 的 与 天 然 气 水 合 物 分 解 有 关 的 碳酸 盐 岩 类 ，ODP146 航次 在 该 
海域 通过 钻探 和 拖网 取样 方式 获得 了 大 量 天 然 气 水 合 物 实物 。 在 里 海南 部 ， 在 
24 个 沉积 物 岩 心中 均 发 现 了 天 然 气 水 合 物 ， 也 表明 该 地 区 天 然 气 水 合 物 分 布 普 
遍 。 另 外 ， 鄂 土 次 克海 、 挪 威 外 海 的 哈 康 - 莫 斯 比 (Haakon-Mosby) 泥 火 山 的 表 
层 沉 积 物 均 含有 大 量 的 天 然 气 水 合 物 实物 ， 证 实 了 这 两 个 地 区 的 天 然 气 水 合 物 赋 
存 情况 。 通 过 地 球 物理 手段 ， 全 球 还 有 53 个 站 位 具有 天 然 气 水 合 物 赋 存 潜 力 ， 
分 别 分 布 在 日 本 周边 海域 、 澳 大 利 亚 外 海 、 爱 尔 兰 外 海 、 印 度 外 海 、 南 海 台 西南 
海域 、 印 度 尼 西 亚 西里 伯 斯 海 、 挪 威 巴 伦 支 海 等 区 域 。 除 了 海洋 环境 外 ， 内 陆 环 
境 的 永 冻 土 带 也 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 重要 位 置 。 加 拿 大 的 麦 肯 齐 地 区 已 经 证 实 
天 然 气 水 合 物 在 890 ~ 1100m 的 深度 上 产 出 ( Dallimore et al.，1999) 。 西 伯 利 亚 永 
冻 土 带 目前 也 发 现 了 超过 3 个 位 置 存在 天 然 气 水 合 物 ， 而 在 阿拉 斯 加 北部 通过 测 
井 也 发 现 了 该 地 区 存在 天 然 气 水 合 物 的 可 能 性 。 目 前 ， 海 洋 中 获取 的 最 大 的 天 然 
气 水 合 物 实物 样品 是 在 中 美洲 海沟 发 现 的 ，DSDP84 航次 在 570 站 位 的 深海 钻探 
岩心 中 ， 在 249. 1 ~258. 8m 处 发 现 了 1.05m 长 的 块 状 水 合 物 样品 ， 测 井 资料 显 
示 ， 这 块 样品 实际 厚 有 3 ~4m ( 张 光学 等 ，2003) 。 

今后 ， 估 计 会 有 更 多 的 天 然 气 水 合 物 在 全 球 的 分 布 位 置 被 人 类 认识 ， 天 然 气 
水 合 物 的 赋 存 将 变 得 越 来 越 普 遍 。 天 然 气 水 合 物 主要 分 布 在 极地 大 陆 和 海洋 环境 
中 ,往往 处 于 固体 地 球 圈 层 的 2000m 深度 之 上 。 目 前 认识 的 超过 80 处 天 然 气 水 
合 物 的 产地 ， 将 会 成 为 人 类 寻找 新 型 能 源 的 重要 区 域 。 
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第 2 章 南海 地 质 特征 和 研究 区 概况 


21 ”南海 地 质 概况 与 天 然 气 水 合 物 成 矿 条 件 


南海 是 西 太平 洋 最 大 的 边缘 海 之 一 ， 横 跨 赤 道 ， 最 北 在 台湾 海峡 南 人 口 处 ， 
最 南 达 加 里 曼 丹 岛 附近 ， 位 于 欧 亚 板块 、 太 平 洋 板块 和 印度 洋 板块 的 交汇 处 ， 大 
致 范围 为 5" ~22°N, 107° ~120°E (图 2-1)。 南 海 的 北边 是 华南 大 陆 和 台湾 岛 ， 
西边 是 中 南 半 岛 和 马 来 半 岛 ， 南 边 是 大 器 他 群岛 的 苏门答腊 岛 和 加 里 曼 丹 岛 ， 东 
边 是 菲律宾 群岛 。 南 海 形状 大 体 呈 不 规则 菱形 ， 纵 向 轴 长 约 3140km， 横 向 轴 长 
约 1250km， 面 积 约 350 万 km? ， 平 均 水 深 为 1140m， 中 部 海盆 深 达 4200m， 已 知 
最 深 点 在 马尼拉 海沟 南端 、 为 3377m。 珠 江 、 红 河 、 湄 公 河 等 主要 河流 的 物质 输 
人 ， 为 南海 带 来 了 丰富 的 陆 源 物 质 。 南 海 海 底 地 形 分 为 大 陆架 、 大 陆 坡 和 深海 盆 
地 。 大 陆架 之 上 分 布 着 许多 大 陆 岛 ， 这 些 岛屿 主要 由 与 临近 大 陆 相同 的 前 第 四 纪 岩 
浆 岩 、 变 质 岩 和 沉积 岩 构成 。 大 陆 坡 和 深海 盆地 上 的 全 部 岛屿 ， 绝 大 部 分 是 由 第 四 
纪 - 新 近 纪 的 珊瑚 礁 及 其 上 的 灰 沙 岛 所 构成 ， 个 别 为 第 四 纪 火山 〈 西 沙 群岛 的 高 尖 
石 岛 )。 南 海 大 陆架 地 区 的 地 壳 厚 度 约 30km， 为 大 陆 型 地 壳 ; 大 陆 坡 的 地 壳 厚 度 为 
22 ~28km， 为 过 渡 型 地 壳 ; 中 央 海 盆 的 地 壳 厚 度 约 为 8km， 为 大 洋 型 地 碗 。 

南海 大 陆架 是 指环 绕 大 陆 的 浅水 区 域 ， 覆 盖 有 现代 海洋 沉积 的 大 陆 延 续 部 
分 ， 面 积 约 为 168. 5 万 km* ， 占 南海 总 面积 的 48% 左右 。 南 海 主要 具有 两 组 大 陆 
架 ， 分 别 为 北部 陆架 和 南部 陆架 。 南 海北 部 陆架 主要 指 华南 陆 缘 粤 、 桂 、 琼 3 省 
(自治 区 ) 大 陆架 ， 是 南海 比较 重要 的 陆架 区 ， 其 等 深 线 走向 与 华南 海岸 线 展 布 
方向 大 致 相同 。 南 海北 部 陆架 平均 坡度 只 有 1'30"， 散 布 着 5 级 水 下 阶地 。 北 部 
陆架 是 主要 的 河流 物质 供应 水 系 一 一 珠江 与 南海 的 接触 前 缘 ， 其 中 韩 江 、 高 屏 溪 
也 直接 与 南海 北部 陆架 相连 ， 因 此 北部 陆架 沿岸 各 河口 区 发 育 有 水 下 三 角 洲 ， 其 
中 以 珠江 口水 下 三 角 洲 规模 最 大 。 南 海南 部 陆架 即 为 著名 的 北 器 他 陆架 ， 位 于 南 
海南 部 和 西南 边缘 。 南 部 陆架 的 总 体形 态 为 几 个 水 下 古 三 角 洲 的 复合 汇聚 形态 ， 
该 类 复合 三 角 洲 位 置 所 处 的 沉积 盆地 具有 丰富 的 油气 资源 。 
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南海 大 陆 坡 面积 约 126. 4 万 km* ， 占 南海 总 面积 的 36% 左右 ， 是 陆架 坡 折线 
至 深海 盆地 边界 的 整个 斜坡 区 域 ,水深 范围 为 150 ~ 3500m。 南 海陆 坡 东 部 坡 宽 
为 60 ~90km， 属 狭窄 型 陆 坡 ， 北 部 坡 宽 达 250 ~ 300km， 南 部 及 西部 坡 宽 达 
520km， 属 于 宽广 型 陆 坡 。 南 海陆 坡 是 南海 海底 表面 起 伏 高 差 最 大 的 地 带 。 南 海 
北部 陆 坡 与 华南 沿岸 陆地 走向 相同 ， 陆 坡 东 西 两 端 稍 窄 而 中 断 宽广 。 北 部 陆 坡 东 
西 两 端 分 别 为 著名 的 澎湖 海 模 和 西沙 海 模 ， 属 新 生 代 裂 谷 演化 而 成 ; 西部 陆 坡 下 
界 水 深 达 3600 ~4000m， 发 育 了 著名 的 西沙 群岛 和 中 沙 群岛 ， 南 部 陆 坡 发 育 了 南 
WR BURR DMM; 东部 陆 坡 主要 发 育 沟 权 地貌 ， 吕 宋 海 权 发 育 在 中 陆 坡 处 ， 
В ЖИИ SN 向 断裂 发 育 ， 分 为 南北 两 部 分 ， 其 中 北 吕 宋 海 模 向 北 延伸 与 台 东 
海 槽 相 接 ， 长 度 达 620km。 

深海 盆地 面积 约 为 55. 1 万 km" ， 仅 占 南 海 总 面积 的 16% 左右 ,海盆 在 15°М 
附近 被 近 EW 走向 的 黄岩 海山 链 分 为 北 、 南 两 部 分 〈 谢 以 莹 ，1981) 。 海 盆地 势 
由 西北 微 向 东南 倾斜 ， 整 个 海盆 西 缘 水 深 由 北部 的 3200 ~ 3500m 开始 往 南 增 至 
4200m。 南 海 深海 盆地 的 平均 水 深 为 4000m 左右 ， 比 太平 洋 的 5500 ~ 6000m 的 大 
洋 盆 底 浅 1500 ~2000m。 深 海盆 地 主要 以 平坦 的 深海 平原 为 主 ， 还 有 存在 海山 、 
海山 链 和 起 伏 不 大 的 海 丘 等 正 向 地 形 ， 同 时 也 存在 海沟 、 海 槽 和 低 陷 的 洼地 及 海 
谷 。 北 部 深海 平原 水 深 稳定 在 3800 ~ 3900m， 盆 底 坡 度 一 般 为 5 ~8'， 南 部 深海 
平原 水 深 为 4000 ~4200m， 北 部 海盆 深海 平原 面积 巨大 ， 沉 积 物 主 要 为 生物 软 泥 。 

南海 的 形成 ， 主 要 经 历 了 3 次 大 规模 的 构造 运动 。 南 海 第 一 次 海底 扩张 主要 
发 生 在 1.26 亿 ~1. 20 亿 年 前 ， 即 早 白垩 世 末 。 在 此 期 间 华南 微 板 块 开始 向 北 运 
动 ， 并 且 太 平 洋 板 块 结束 对 华南 微 板块 的 俯冲 ， 导 致 区域 应 力 场 由 挤 压 转向 松 
弛 ， 拉 张 致使 华南 微 板 块 前 缘 形 成 NE 向 的 地 到 式 断 陷 煞 地 。 地 暂 式 断 陷 镶 地 的 
形成 为 南海 的 陆 缘 扩 张 拉 开 了 序幕 。 古 新 世 - 始 新 世 ， 华 南 向 南 漂移 并 伴 有 顺 时 
针 转 动 ， 早 期 菲律宾 岛 弧 随 太 平 洋 板 块 向 北 移动 ， 到 中 - 晚 始 新 世 ， 华 南 微 板块 
继续 向 南 运动 ， 导 臻 其 东南 边缘 出 现 北 东 -南西 向 的 挤 压 应 力 场 ， 前 期 的 地 暂 式 
断 陷 盆 地 产生 向 东南 扩张 的 活动 。 与 此 同时 ， 地 蛋 上 隆 ， 地 这 减 薄 ， 断 裂 向 深 处 
切割 ， 致 使 地 斩 加 深 扩 宽 。 这 是 南海 第 一 期 扩张 运动 ， 导 致 了 原始 南海 的 形成 ， 
其 扩张 特点 为 扩张 轴 为 NE-SW 向 ,海底 扩张 方向 为 NW-SE 南 东 向 。 中 渐 新 世 - 
早 中 新 世 ， 华 南 微 板块 运动 由 南 转向 北 ， 太 平 洋 板块 继续 沿 NWW 方向 挤 压 ， 致 
使 南海 地 区 形成 东西 向 的 扩张 轴 ， 同 时 发 生 南北 向 的 前 切 - 拉 张 ， 这 是 南海 第 二 
次 扩张 活动 的 开始 。 南 海 第 二 次 扩张 的 年 代 大 致 在 32 ~ 17Ma， 该 时 期 的 扩张 运 
动 导 致 了 西沙 海 槽 的 形成 。 南 海 第 二 次 扩张 的 特点 为 扩张 轴 近 东西 向 ， 海 底 扩张 
方向 为 南北 向 。 中 中 新 世 ~ 上 新 世 ， 南 海 海域 以 垂 向 构造 运动 为 主 ， 出 现 大 规模 
的 沉降 活动 。 在 太平 洋 板块 NWW EER, BRST eS 
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口 盆地 也 由 断 陷 转变 成 描 陷 ， 沉 积 了 巨 厚 的 海 相 沉积 物 。 上 新 世 之 后 ， 现 代 南 海 
的 构造 格局 基本 形成 〈 刘 昭 蜀 等 ，2002) 。 

天 然 气 水 合 物 在 世界 范围 的 分 布 大 多 沿 陆 坡 、 陆 隆 或 海 台 展 布 ， 天 然 气 水 合 
物 的 形成 和 保存 需要 合适 的 成 矿 地 质 条 件 ， 包 括 沉积 构造 环境 、 合 适 的 温 压 条 
件 、 充 足 的 气 源 、 有 效 的 运 移 通道 、 有 效 的 储 集 层 等 。 南 海 的 形成 和 演化 致使 其 
具有 良好 的 天 然 气 水 合 物 形成 环境 。 在 三 大 板块 的 作用 下 ， 南 海地 壳 结 构 独特 ， 
陆 缘 性 质 各 异 ， 地 貌 类 型 多 样 ， 地 质 构 造 复杂 。 南 海 东 部 为 汇聚 大 陆 边缘 ， 南 海 
板块 沿 马尼拉 海沟 向 东 俯 冲 ， 在 俯冲 带 东 侧 形 成 僵 瓦 状 逆 掩 推 覆 的 增生 模 ; ДЕ 
部 、 西 部 为 离散 大 陆 边 缘 ， 扩 张 、 剪 切 和 沉积 作用 形成 了 一 系列 大 中 型 沉积 盆 
地 ， 有 利于 有 机 质 的 富 集 ; 南部 陆 缘 为 陆 - 陆 碰撞 ， 汇 聚 和 拉 张 并 存 ， 形 成 了 一 
系列 复合 型 沉积 盆地 ， 具 有 丰富 的 油气 潜力 。 南 海中 中 新 统 之 下 沉积 层 张 性 断裂 
发 育 ， 有 利于 烃 类 气体 的 运 移 ; 南海 陆 坡 区 海 台 、 海 槽 、 陡 坎 、 泥 底 辟 、 海 底 扇 
RE, ERRAKA WERE RAR (RAF, 2003) 。 

南海 第 三 次 扩张 活动 的 沉积 作用 ， 使 南海 有 较 多 的 陆 源 物质 输入 ， 沉 积 速率 
较 高 。 上 新 世 营 歌 海盆 地 最 大 沉积 速率 可 达 40cm/ka， 琼 东南 盆地 最 高 达 60cm/ 
ka; 东沙 群岛 陆 坡 区 ODP1144 站 位 1. 1Ma 以 来 的 沉积 速率 为 48cm/ka (Bihring 
et al.，2004) ， 南 部 陆 坡 区 的 1143 站 位 晚 中 新 世 沉 积 速率 达 11. 4cm/ka (RURE 
等 ，2003)。Kvenvolden (1985) 认为 ,沉积 速率 3 ~30cm/ka 是 天 然 气 水 合 物 形 
成 的 有 利 条 件 。 深 海 钻探 DSDP67 和 84 航次 的 资料 显示 ，0. 5 ~ 100cm/ka 的 沉积 
速率 是 天 然 气 水 合 物 形成 的 有 利 沉积 条 件 。 可 见 ， 南 海 的 沉积 速率 为 天 然 气 水 合 
物 的 成 藏 提供 了 良好 的 环境 。 

南海 有 许多 大 中 型 新 生 代 沉积 盆地 及 隆起 区 ， 沉 积 厚 度 达 2 ~ 11km， 和 盆地 有 
机 质 丰 富 ， 荀 藏 着 丰富 的 烃 类 气 源 。 南 海北 部 总 体 上 有 机 碳 含量 为 0.46% ~ 
1 95% ， 深 部 具有 多 套 烃 源 岩 (RIKE, 2003), FE ODP1144 和 1146 多 个 站 
位 发 现 具有 生物 成 因 气 和 热 解 成 因 气 的 富 集 。 西 部 陆 坡 区 具有 大 量 碎 悄 沉 积 ， 有 
机 质 丰 富 ， 具 有 天 然 气 水 合 物 成 藏 所 需 的 充足 物 源 和 低温 高 压 环境 。 沉 积 物 有 机 
碳 含量 高 于 0.5% ， 即 可 满足 天 然 气 水 合 物 形成 所 需 甲烷 的 来 源 (Kvenvolden， 
1985 ) 。 因 此 ， 南 海 具 有 充足 的 气 源 产生 条 件 。 

从 温度 、 压 力 条 件 来 看 ， 南海 陆 坡 区 500m 水 深 区 的 海底 温度 为 7 10C, 
1000m 水 深 处 大 约 为 5 名 ， 若 水 深 大 于 2800m， 则 温度 稳定 于 2.2 人 左右 (Jin and 
Wang，2002) 。 与 其 他 海域 相 比 ， 南 海陆 坡 区 1000m 水 深 的 海底 温度 比 印度 边缘 
ЕАО SC AK (Rao，1999) ， 比 日 本 相模 湾 甲 烷 栈 流 环境 的 海底 温度 (3C) 稍 高 
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(Kinoshita et al., 1991), ODP184 资料 显示 ， 南 海北 部 1144 站 位 上 新 世 以 来 的 地 
温 梯度 约 为 2. 4С 100m, 1146 站 位 上 新 世 以 来 的 地 温 梯 度 为 5. 8 ~5. 9C/100m, 
1148 站 位 上 新 世 以 来 的 地 温 梯度 为 8. 1 ~8. 8C/100m (Wang et al., 1999), F 
海北 部 中 西部 地 温 梯度 为 3. 2 ~4. 0C/100m, 平均 地 温 梯 度 为 3.76T/100m 左右 
( 张 光学 等 ，2003) 。 南 海 部 分 陆 坡 区 的 地 温 梯 度 与 美国 布莱克 海 台 天 然 气 水 合 物 
区 的 比较 接近 ，0DP164 航次 在 该 地 区 获得 的 994、995 和 997 站 位 的 地 温 梯 度 分 
别 为 3.6C/100m、3.3C/100m #13. 7C/100m (Paull et al.，1996)。 南 海 的 海底 
表面 温度 和 地 温 梯度 表明 ， 该 海域 具备 天 然 气 水 合 物 成 藏 的 条 件 。 


2.2 南海 天 然 气 水 合 物 研 究 


1984 年 ， 德 国 “ 太 阳 号 ”在 南海 南沙 海 槽 附近 发 现存 在 多 处 的 BSR (Bemer 
and Faber, 1992), BSR 主要 出 现 于 增生 模 沉 积 区 隆起 之 下 (图 2-2)， 水 深 为 
1500 ~2800m， 埋 深 为 300 ~ 600m， 初 步 认为 南海 可 能 有 天 然 气 水 合 物 的 存在 。 
Chi 4% (1998) 在 台 西 南 盆地 东 缘 发 现 多 处 明显 的 BSR 存在 ， 至 少 有 20 000km” 
的 范围 覆盖 有 BSR ， 典 型 的 平行 于 海底 并 且 极 性 反 转 ，BSR 主要 分 布 在 增生 横 沉 
积 区 ,水 深 范围 800 ~ 3300m; BSR 主要 赋 存 于 背 斜 构造 的 脊 部 、 泥 火山 里 和 断 
层 附近 (图 2-3) ， 其 成 因 与 大 量 甲烷 沿 这 些 构造 向 上 迁移 有 关 ， 部 分 甲烷 气体 
被 沉积 物 中 构造 缺陷 所 捕捉 或 游离 在 水 合 物 层 之 下 ， 形 成 地 震波 阻抗 的 差异 。 台 
西南 盆地 的 BSR 在 海底 的 埋 深 通常 达 数 百 米 ，BSR 发 育 最 佳 的 位 置 主要 在 高 含 
量 有 机 碳 的 陆 源 沉积 物 的 快速 沉积 区 ， 表 明 甲 烷 主要 来 自 于 有 机 质 降 解 。Chi 等 
(1998) 认为 BSR 显示 了 该 地 区 的 天 然 气 水 合 物 赋 存 底 界 ， 强 烈 指 示 了 天 然 气 水 
合 物 的 存在 。 姚 伯 初 (1998) 对 南海 北部 陆 缘 开 展 研究 时 ， 也 认为 东沙 群岛 附近 
存在 BSR。 张 光学 和 陈 邦彦 (2000)、 张 光学 等 (2002) 在 西沙 海 模 、 东 沙 群岛 
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图 2-2 南海 南沙 海 槽 地 震 剖面 图 (Berner and Faber, 1992) 
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东南 坡 、 笔 架 南 盆 地 、 南 沙 断 陷 盆 地 均 发 现 了 BSR 或 阻抗 空白 带 ， 其 中 西沙 海 
权 BSR 和 振幅 空白 带 均 存在 ，BSR 与 海底 反射 层 近乎 平行 ， 极 性 相反 ， 局 部 与 
沉积 层 斜 交 ， 而 笔架 南 盆 地 的 BSR 还 为 双 BSR (图 2-4)。 此 外 ， 宋 海底 等 
(2001) 、 陈 多 福 等 〈2001) 、Cheng % (2006) 以 及 Schnürle 等 (2006) 也 对 南 
海 的 BSR 进行 了 研究 分 析 ， 取 得 了 很 多 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 地 震 学 证 据 。 含 天 
然 气 水 合 物 的 沉积 物 底 界 的 声学 阻抗 会 产生 强烈 的 BSR 反射 层 ， 这 些 地 球 物理 
证 据 初步 证 实 了 南海 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 可 能 性 。 








图 2-3 ”南海 北部 陆 坡 台 西南 盆地 BSR 分 布 (Сы et al., 1998) 
А. 背 斜 构造 背部 的 BSR; В. 泥 火山 环境 的 BSR; С. 断层 附近 的 BSR 





图 2-4 ”南海 西沙 海 槽 和 笔架 南 盆地 地 震 剖面 ( 张 光学 和 陈 邦彦 ，2000; 张 光学 等 ，2002) 
А. 西沙 海 档 地 震 剖面 BSR 和 空白 带 ; В. 笔架 南 盆地 的 双 BSR 
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根据 前 人 的 BSR WARR, Wang 等 (2006) 总 结 了 南海 的 BSR 分 布 情况 ， 
发 现 BSR 主要 分 布 在 南海 北部 陆 坡 区 的 台 西 南 盆地 、 东 沙 群岛 和 西沙 海 模 附近 ， 
南沙 群岛 和 南沙 海 模 附近 亦 有 零星 的 BSR 分 布 〈 图 2-5) ， 并 计算 了 南海 天 然 气 | ) 
水 合 物 的 稳定 带 大 概 在 海底 以 下 440 ~553m， 认 为 天 然 气 水 合 物 可 能 赋 存 在 一 半 
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的 陆 坡 区 面积 里 ， 天 然 气 水 合 物 饱和 度 约 占 沉积 物体 积 的 1. 2% ， 估 计 天 然 气 水 
合 物 含量 为 3.2 万 亿 ~4 TAZ mo 
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图 2-5 南海 BSR 分 布 图 (Wang et al., 2006) 


近 几 年 ， 卢 振 权 等 (2002) 利用 卫星 热 红 外 遥感 技术 研究 了 南海 天 然 气 水 合 
物 的 分 布 情况 ， 认 为 南海 临 震 前 的 卫星 红外 高 温 异 常 主要 是 地 震 等 构造 活动 导致 
油气 渗 溢 或 天 然 气 水 合 物 分 解 的 烃 类 气体 激发 增 温 所 致 ， 在 深水 区 主要 为 天 然 气 
水 合 物 分 解 所 致 。 南 海 增 温 异 常 的 展 布 多 呈 SW- NE 向 ， 少 数 为 南北 向 。 天 然 气 
水 合 物 BSR 标志 较 好 地 落 在 了 热 红 外 增 温 异 常 的 区 域内 ， 表 明 西 沙 海 模 、 东 沙 
群岛 附近 、 笔 架 南 盆地 、 北 昌 宋 海 槽 区、 南沙 海 槽 区 一 带 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 
有 利 地 带 。Shyu 等 (1998) 通过 对 南海 台 西南 开展 海底 热流 测量 ， 发 现 高 热流 
异常 主要 发 生 在 泥 底 辟 之 上 或 其 附近 ， 表 明 近 期 仍 有 富 含 水 体 的 泥 流 从 海底 排 
出 。 其 中 有 一 个 低热 流 值 的 站 位 主要 分 布 在 泥 底 辟 翼 部 ， 可 能 是 由 于 该 位 置 含有 
游离 气体 。 通 过 三 个 下 伏 存 在 BSR 的 热流 测量 站 位 ，Shyu 等 (1998) 计算 了 这 
HAEA 90% 甲烷 、10% 乙 烷 和 纯 水 ， 天 然 气 水 合 物 存在 的 可 能 性 很 大 。 

1999 年 大 洋 钻探 计划 ODP184 航次 在 东沙 群岛 以 南 进行 了 多 个 站 位 的 钻探 ， 
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Zhu 等 (2003) 对 其 中 的 1146 站 位 的 孔隙 水 、 顶 空气 和 部 分 自生 矿物 分 析 后 ， 
发 现 从 深 500m 层 位 的 孔隙 水 中 Cl 含量 开始 下 降 ， 从 555mmolL 下 降 到 
530mmol/L， 降 幅 达 3% 以 上 ; 通过 分 析 ，Zhu 等 (2003) 认为 Cl” 异常 可 能 是 天 
然 气 水 合 物 分 解 导致 孔隙 水 淡化 所 致 ， 甲 烷 含量 从 300m 层 位 开始 逐渐 增加 ， 从 
390m 处 的 10000 ppm 开始 激增 到 563m 处 的 85000ppm (图 2-6)， 显 示 了 存在 
丰富 的 深层 甲烷 源 。 该 站 位 岩心 中 发 现 的 自生 萎 铁 矿 碳 氧 同位 素 比值 与 布莱克 海 
台 ， 卡 斯 卡 迪 亚 陆 源 和 危地马拉 盆地 的 自生 碳酸 盐 岩 相似 ， 表 明 1146 岩心 中 的 
自生 鞭 铁 矿 形成 可 能 与 天 然 气 水 合 物 分 解 有 关 ， 而 与 有 机 质 细菌 发 酵 作 用 无 关 
(Zhu et al., 2003) 。 该 研究 从 地 球 化 学 方面 寻找 了 南海 沉积 物 中 隐藏 的 天 然 气 水 
合 物证 据 。 杨 涛 等 (2003) 对 西沙 海 槽 的 沉积 物 孔 隙 水 开展 氢 、 氧 同位 素 研究 ， 
发 现 有 站 位 的 孔隙 水 8 "0 和 8D 随 深度 有 增加 趋势 ， 与 已 经 发 现 天 然 气 水 合 物 的 
DSDP67 航次 的 497、496 站 位 的 孔隙 水 的 变化 趋势 一 致 ， 指 示 了 天 然 气 水 合 物 存 
在 的 可 能 性 (杨涛 等 ，2003) 。 
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图 2-6 南海 ODP1146 站 位 孔 辽 水 CI 和 项 空气 
甲烷 特征 (Zhu et al 2003) 


为 了 了 解 南海 沉积 物 中 的 烃 类 气体 情况 ， 吴 必 豪 等 (2003) 对 南海 265 个 站 
位 的 沉积 物 进行 了 烃 类 气体 含量 分 析 ， 结 果 显 示 ， 甲 烷 最 高 含量 为 393pL/kg， 


Ф ppm WHE, 10, pL, 


(ъ se eee 


0028 90 


oy WE Ze л “Шш аз 沉积 物 矿物 学 和 地 球 化 学 





最 低 含量 为 8pL/kg, 平均 值 为 73.2pL/kg。 根 据 数 理 统计 将 样品 分 为 背景 值 组 
(小 于 90pL/kg)、 异 常 组 (90 ~ 150pL/kg)、 高 异常 组 (150 ~210pL/kg) 和 特 
高 异常 组 (大 于 210pL/kg) ， 据 此 划分 出 了 5 个 甲烷 异常 分 布 区 (1-У), 其 
中 笔架 南 异 常 区 (I ) 、 台 西南 - 东沙 异常 区 (П) 和 中 建 南 - 中 业 北 异常 区 
(NV) 为 一 类 甲烷 异常 区 ， 琼 东南 - 西沙 海 槽 异常 区 (Ш) 为 二 类 异常 区 , 万 
K- HH - AARE (У) 为 三 类 异常 区 (图 2-7) (ЗЕ, 2003). 
HEE (2001) 也 对 南海 北部 的 70 个 沉积 物 开 展 了 酸 解 烃 分 析 ， 结 果 表 明 南 海 
北部 沉积 物 烃 类 气体 主要 为 甲烷 ， 高 含量 甲烷 异常 主要 分 布 在 西沙 海 槽 、 台 西南 


| 盆地 和 笔架 南 盆地 ， 并 且 与 BSR 分 布 区 吻合 ， 与 吴 必 豪 等 2003 ) 的 研究 结果 


一 致 。 孙 春 岩 等 (2004) 对 西沙 海 本 沉积 物 中 的 烃 类 气体 分 析 后 也 认为 ， 该 区 的 
烃 类 异常 与 BSR 及 下 伏 断裂 发 育 关系 密切 。 
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图 2-7 南海 表层 沉积 物 甲烷 异常 分 布 区 (ЖЖ, 2003) 


自生 碳酸 盐 岩 类 被 认为 是 海底 天 然 气 水 合 物 存在 、 冷 泉 环境 和 甲烷 排 气 的 重 
要 证 据 之 一 。Chen 等 (2005) 对 南海 北部 东沙 群岛 附近 获得 的 碳酸 盐 岩 类 开展 
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， 了 地 球 化 学 研究 ， 该 海域 的 碳酸 盐 岩 主要 为 微小 结核 状 、 烟 向 状 ， 主 要 由 方 解 
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石 、 文 石和 长 英 质 矿物 组 成 ， 部 分 烟 向 状 样品 中 保留 有 微生物 遗迹 ， 主 要 为 甲烷 
Fr (archaea) 和 硫酸 盐 还 原 细菌 ， 碳 酸 盐 岩 的 碳 同位 素 组 成 3” Coos N = 
51. 76%o ~ —51.25%е, 8 Oppa 4. 06%o ~ 5. 11%o。 碳 酸 盐 岩 的 地 球 化 学 特点 及 镜 
下 特征 表明 这 些 岩 类 为 甲烷 成 因 ， 与 甲烷 排 气 过 程 中 的 细菌 性 厌 氧 氧化 过 程 有 
关 ， 而 该 地 区 的 甲烷 排 气 可 能 与 天 然 气 水 合 物 赋 存 有 关 (Chen et aL，2005) 。 陆 
红 锋 等 (2005) 针对 广州 海洋 地 质 调查 局 与 中 德 合作 50 - 177 航次 在 台 西 南 取 
为 获 的 碳酸 盐 岩 开展 研究 ， 也 发 现 其 显示 了 独特 的 8"C 和 8" 0 值 ， 碳 同位 素 5° 
Coe 值 主要 为 -56. 88%o ~ – 32. 83%o， 大 多 数 小 于 -40%o， 显 示 了 生物 甲烷 成 因 碳 
源 的 特征 ; 氧 同位 素 8"0ps 值 为 2. 19%0 ~5. 05%o， 主 要 在 4%o 以 上 ， 这 种 较 重 的 氧 
同位 素 比值 表明 天 然 气 水 合 物 分 解 产 生 的 富 "0 水 体 可 能 是 碳酸 盐 岩 沉淀 的 流体 源 。 
该 海域 的 碳酸 盐 岩 为 细菌 性 甲烷 成 因 碳酸 盐 岩 ， 可 能 与 天 然 气 水 合 物 有 关 ， 这 显示 
了 该 区 天 然 气 水 合 物 存在 的 可 能 性 很 大 〈 陆 红 锋 等 ，2005 ) 。 而 南海 北部 神 狐 海 域 
的 自生 碳酸 盐 岩 烟 向 ，8" Cem 值 为 -40.189o ~- 38. 69%0, &'* Opp, fi AJ 3. 75%0 ~ 
4.31%o， 同 样 显示 了 甲烷 厌 氧 氧 化 的 特征 ， 暗 示 了 该 海域 存在 海底 富 含 甲烷 的 流体 
活动 ( 陆 红 锋 等 ，2006) 。 


2.3 ”南海 地 质 特点 和 天 然 气 水 合 物 成 矿 背 景 


由 前 节 可 以 得 知 ， 诸 多 研究 证 据 均 表明 南海 存在 天 然 气 水 合 物 ， 主 要 分 布 区 
为 南海 陆 坡 区 ， 尤 其 是 南海 北部 陆 坡 区 。 已 有 许多 研究 者 在 地 震 特征 、 烃 类 气体 
地 球 化 学 特点 、 和 孔隙 水 地 球 化 学 特点 以 及 自生 岩石 矿物 方面 进行 了 卓有成效 的 研 
究 ， 其 研究 成 果 都 显示 了 南海 天 然 气 水 合 物 的 赋 存 远景 十 分 广阔 。 

南海 天 然 气 水 合 物 重点 区 域 位 于 南海 东北 部 陆 坡 ， 东 沙 群岛 以 东 、 台 湾 岛 西 
南 一 带 。 东 西 横 跨 约 270km， 南 北 纵 跨 200km， 水 深 变 化 为 200 ~ 3500m, KRA 
走向 大 体 与 海岸 线 平行 。 海 底 地 形 比较 复杂 ,坡度 变化 大 ， 整 个 陆 坡 平均 坡 降 为 
12.8 х107° ~23 x10, 平均 坡 角 达 7°20'。 根 据 陆 坡 形 态 可 以 分 为 上 陆 坡 和 下 
陆 坡 。 上 陆 坡 坡度 1° ~3°， 范 围 包 括 陆架 坡 折 线 以 外 的 陆 坡 缓坡 带 与 陡坡 带 ， 属 
于 大 陆 坡 内 缘 ， 水深 150 ~ 1500m; 下 陆 坡 坡度 2° ~4"， 是 指 陆 坡 与 深海 盆地 交 
接 的 陡坡 带 ， 属 于 大 陆 坡 外 缘 ， 水 深 为 1500 ~3000m。 

在 南海 的 前 面 两 次 扩张 演化 过 程 中 ， 南 海北 部 东沙 群岛 以 东 尚 处 于 古 太 平 洋 
边缘 的 浅海 环境 ， 发 育 了 较 厚 的 海 相 沉积 。 始 新 世 未 ， 包 括 东沙 群岛 以 东 地 区 的 
整个 陆 坡 区 普遍 抬升 ， 遭 受 剥 蚀 。 第 3 次 扩张 期 间 ， 由 于 发 生 大 规模 的 沉降 运 
动 ， 形 成 了 以 海 相 沉积 为 主 的 区 域 性 沉积 层 ， 台 西南 盆地 、 珠 二 撩 陷 以 及 尖峰 北 
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盆地 在 上 新 世 至 第 四 纪 沉 积 幅度 较 大 。 例 如 ， 台 西南 盆地 最 大 的 沉降 速率 达 

| 520m/Ma ( 吴 进 民 等 ，1990) ， 从 而 在 东北 部 陆 坡 形成 巨 厚 的 沉积 。 复 杂 构造 过 

” 程 形成 了 南海 北部 独特 的 构造 格局 ， 紫 邻 华南 陆架 的 陆 缘 为 被 动 大 陆 边缘 ， 东 部 
边缘 为 活动 碰撞 陆 缘 ， 整 体 上 属于 西 太平 洋 环 太平 洋 板块 的 南 延 部 分 。 南 海 台 西 
南海 域 海底 地 瑶 复 杂 ， 主 要 发 育 有 海 槽 、 海 底 陡 崖 、 海 底 斜坡 、 冲 刷 沟 槽 、 海 
谷 、 海 丘 等 (图 2-8)。 其 中 ， 上 陆 坡 与 下 陆 坡 主要 为 陡 崖 地貌 ,处 于 上 下 陆 坡 
之 间 的 广阔 地 带 常见 有 平缓 的 逐 级 下 降 的 台阶 地 形 和 起 伏 较 大 的 陡坡 、 冲 蚀 洼 
地 、 海 丘 、 海 谷 、 冲 刷 沟 槽 、 滑 塌 体 和 泥 火 山 等 地 貌 ， 反 映 了 海区 海底 地 貌 以 构 
造成 因为 主 。 








图 2-8 南海 台 西 南海 域 海底 地 貌 及 BSR 分 布 王 宏 斌 等 ，2006) 
? 表示 不 确定 的 BSR， 怀 疑 该 处 存在 BSR 


南海 北部 陆 缘 基 底 构 造 复杂 ， 断 裂 发 育 ， 新 构造 作用 活跃 。 由 于 受到 МЕ, 
МЕЕ, EW, NW 方向 断裂 的 控制 ， 南 海北 部 陆 坡 海底 地 形 呈 阶梯 状 逐 级 下 降 ， 在 
陆 坡 上 发 育 有 海 模 、 海 底 高 原 、 陆 坡 台地 等 各 种 特殊 构造 地 貌 或 地 质 体 。 广 州 海 
洋 地 质 调查 局 近年 来 的 调查 工作 发 现 ， 南 海北 部 陆 坡 发 育 有 底 辟 构造 、 滑 塌 体 以 
及 断层 .- 裙 皱 体系 等 有 利于 天 然 气 水 合 物 形成 的 地 质 构造 环境 和 构造 体 ( 梁 金 强 
等 ，2005) 。 断 层 - 袜 皱 体系 是 被 动 大 陆 边 缘 天 然 气 中 与 天 然 气 水 合 物 形成 关系 
密切 的 构造 部 位 ， 目 前 全 球 典 型 的 被 动 大 陆 边 缘 天 然 气 水 合 物 分 布 区 的 地 震 剖 面 
显示 ， 大 多 数 都 发 育 有 丰富 的 断层 或 裙 争 构造， 天然气 水 合 物 富 集 带 主要 分 布 在 
大 断裂 附近 或 其 上 部 的 沉积 层 中 ， 如 布莱克 海 台 、 墨 西 哥 湾 、 印 度 大 陆 边 缘 、 挪 
威 西 北部 大 陆 边缘 等 ， 除 了 发 现 BSR 和 相伴 生 的 空白 带 外 ， 断 层 - 初 皱 也 非常 
发 育 。 南 海北 部 陆 坡 区 不 同 的 构造 单元 相 接 部 位 ， 一 般 地形 坡 降 较 大 ， 其 下 伏地 
层 中 的 断裂 较 发 育 ， 很 多 断层 切 穿 较 新 的 沉积 地 层 延 伸 至 海底 附近 ， 为 下 伏 烃 类 
气体 向 浅 部 运 移 提供 了 有 利通 道 ， 而 福 皱 构造 则 易于 对 烃 类 气体 的 捕 所 ， 为 天 然 
A д 气 水 合 物 的 形成 提供 有 利 场所 。 底 辟 构 造 是 被 动 大 陆 边 缘 中 天 然 气 水 合 物 形成 的 
有 利 构造 类 型 ， 南 海北 部 陆 坡 存在 大 量 的 底 辟 构造 〈 梁 金 强 等 ，2005 ) 。 底 辟 构 
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造 的 形成 通常 发 生 在 具有 快速 沉降 的 沉积 盆地 中 ， 沉 积 物 在 压 实 或 构造 挤 压 的 条 
件 下 ,沉积 物 中 的 塑性 物质 发 生 垂直 流动 从 而 使 上 覆 沉积 层 发 生 上 拱 和 刺 穿 结 
构 。 底 辟 构 造 在 形成 过 程 中 引起 辟 部 和 项 部 沉积 层 的 倾斜 破裂 ， 利 于 流体 的 政 
通 ， 因 此 对 天 然 气 水 合 物 的 形成 十 分 有 利 。 滑 塌 体 是 另外 一 种 与 天 然 气 水 合 物 稳 
定性 相关 的 一 种 海底 地 质 体 ， 南 海 台 西南 海域 同样 发 育 大 量 的 滑 塌 体 ， 在 滑 塌 构 
造 的 下 伏 沉 积 层 中 往往 可 见 清 晰 的 BSR 显示 。 由 于 构造 运动 或 海平 面 下 降 ， 天 
然 气 水 合 物 稳定 性 受到 破坏 ， 分 解释 放大 量 的 水 和 气体 ， 造 成 海底 沉积 物 所 受 压 
ABE RAR BRIA (Melver，1977) ,沉积 物 快速 堆积 ， 具 有 和 较 高 的 孔隙 
度 ， 为 天 然 气 水 合 物 的 再 次 形成 提供 储 集 空间 ， 同 时 ， 还 会 引起 海底 发 生 重力 流 
沉积 。 南 海 晚 中 新 世 以 来 深水 重力 流 相当 发 育 。 陈 芳 等 (2006) 在 研究 南海 台 西 
南海 域 沉积 物 特征 时 ， 在 深水 区 发 现 了 浊 流 沉积 。 从 上 述 分 析 可 见 ， 南 海 台 西南 
海域 断层 - 褐 争 体系、 底牌 构造 和 重力 流 沉积 发 育 ， 存 在 有 利于 天 然 气 水合 物 赋 
存 的 地 质 条 件 。 

McDonnell % (2000) 根据 南海 台 西 南海 域 构造 沉降 、 海 底 沉 积 厚度 、BSR 
等 特征 ， 划 分 了 3 个 天 然 气 水 合 物 远景 区 ， 处 于 1000 ~ 3500m 水 深 范围 。3 个 远 
景区 的 地 震 记录 都 显示 了 BSR 存在 (图 2-9)。I 区 由 1 ~3km 厚 的 被 动 陆 缘 沉 积 
构成 ， 开 区 由 南海 板块 东部 的 主动 陆 缘 弧 前 海沟 沉积 和 受 挤 压 的 海 硝 全 瓦 状 沉积 
构成 ，II 区 由 主动 陆 缘 侵蚀 的 被 动 陆 缘 的 厚 层 沉积 (大 于 8km) 构成 。 其 中 I 区 
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图 2-9 南海 台 西南 海域 BSR 分 布 及 
天 然 气 水 合 物 远景 区 (McDonnell et al., 2000) 
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的 沉积 物 自 早 中 生 代 就 开始 沉积 ， 因 此 甲烷 源 十 分 丰富 ， 为 天 然 气 水 合 物 的 形成 
提供 了 巨大 的 烃 类 气体 供应 (McDonnell et al ，2000) ， 显 示 了 南海 台 西南 海域 广 


| 阔 的 天 然 气 水 合 物 赋 存 前 景 。 


然而 ， 由 于 样品 的 限制 ， 还 没有 研究 者 对 南海 台 西南 海域 开展 全 面 的 天 然 气 
水 合 物 有 关 的 沉积 征兆 〈 沉 积 物 地 球 化 学 、 岩 石 矿物 学 方面 ) 的 研究 ， 这 无 疑 
对 深入 评估 南海 天 然 气 水 合 物 重点 区 域 的 赋 存 状况 是 一 大 不 足 。 本 书 研究 者 所 在 
的 工作 单位 广州 海洋 地 质 调查 局 ， 是 国内 调查 和 研究 南海 天 然 气 水 合 物 的 主要 单 
位 ，2001 年 以 来 ， 每 年 均 在 南海 开展 几 个 航次 的 调查 工作 ， 取 得 了 许多 第 一 手 
调查 资料 和 样品 。 本 书 主要 针对 广州 海洋 地 质 调查 局 2002 ~ 2005 年 在 南海 台 西 
南海 域 取 获 的 样品 开展 研究 ， 其 中 沉积 物 站 位 88 个 ， 碳 酸 盐 岩 样品 22 件 。 沉 积 
物 中 包括 了 88 个 表层 沉积 物 和 15 条 沉积 物 岩 心 的 化 学 成 分 分 析 ， 以 及 15 条 柱 
状 岩 心 顶 空气 和 黄 铁 矿 分 析 。 顶 空气 分 析 样 品 149 个 ， 黄 铁 矿 分 析 样 品 552 个 。 
主要 分 析 沉 积 物化 学 组 分 和 同位 素 特征 、 顶 空气 的 甲烷 含量 、 碳 酸 盐 岩 岩石 学 和 
稳定 同位 素 地 球 化 学 、 黄 铁 矿 的 矿物 学 等 方面 ， 寻 找 南 海天 然 气 水 合 物 赋 存 的 沉 
积 证 据 。 


第 3 章 南海 天 然 气 水 合 物 沉 积 物化 学 特征 


3.1 概 述 


2002 年 以 来 ， 广 州 海洋 地 质 调查 局 在 南海 台 西 南海 域 开展 了 大 量 的 浅 表层 
沉积 物 、 柱 状 岩心 取样 工作 ， 站 位 分 布 如 图 3-1 PR 〈 见 彩 图 ID) ， 水 深 为 300 ~ 
TERT 1 





图 3-1 南海 取样 站 位 分 布 图 
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3500m， 沉 积 物 取样 站 位 88 个 。 海 底 表层 沉积 物 样品 〈0 ~ 20cm) 的 分 析 数量 为 
88 个 ,包括 73 个 海底 表层 样品 和 15 个 柱状 岩心 的 最 顶部 样品 。15 个 柱状 岩心 
长 度 均 大 于 650cm， 最 长 达 937cm， 共 分 析 样 品 520 个 〈 表 3-1) 。 本 章 主要 研究 
这 些 样 品 的 化 学 成 分 特征 ， 目 的 在 于 掌握 该 海域 沉积 学 信息 ， 进 而 探讨 有 利于 天 
然 气 水 合 物 成 藏 的 地 球 化 学 条 件 。 沉 积 物 组 分 、 沉 积 速率 等 往往 影响 着 天 然 气 水 















































合 物 的 成 藏 及 赋 存 。 
表 3-1 南海 天 然 气 水 合 物 柱状 岩心 取样 信息 
站 位 水 深 /m 柱 长 /em 样品 数量 /个 
HD4 2232 660 28 
HD26 2465 700 29 
HD48 2778 775 32 
HD69 2640 844 34 
HD77 3378 | 690 31 
HD83 3192 707 29 
HD85 3265 680 18 
HD86V 3150 706 35 
HD109 3218 m 40 
HD133 3248 699 37 
HD170 1616 756 39 
HDI96A 2420 774 40 
HD200 3426 658 35 
HD319 1730 730 37 
GC10 3008 937 56 














3.2 样品 分 析 方 法 


沉积 物 常 量 、 微 量 元 素 、 碳 酸 钙 和 有 机 碳 含量 均 在 广州 海洋 地 质 调查 局 实验 
测试 所 完成 。 沉 积 物 样品 经 105 烘 干 后 ， 细 碎 、 混 匀 、 过 180 Al, REHET 
分 析 。 常 量 元 素 硅 酸 盐 全 分 析 ， 按 照 GB/T14506 一 1993 规范 进行 。Si0, 、 烧 失 量 
采用 经 典 重 量 法 ， 用 碳酸 钠 熔 融 ， 盐 酸 浸 取 蒸发 至 湿 盐 状 ， 加 盐酸 ， 用 动物 胶 凝 
32 ) REM, UE, RANK, KE, SHE SiO, 的 量 ， 同 时 回收 滤液 中 的 
910, 含量 ， 两 者 之 和 即 为 试 样 中 SiO, 的 总 量 。 主 量 元 素 Al0, Ее,О,, СаО, 
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MgO, K,O, NaO, MnO, Р,О,, TiO, 和 微量 元 素 Cu, Co, Ni, Zn, Pb, Cr, 
Sr, Zr, Ba, Sc 10 项 元 素 的 分 析 ， 按 照 国 标 GB/T14506—1993 规范 酸 溶 后 ， 采 
用 ICP - AES 法 进行 测试 。 除 ALO, 外 ， 上 述 常量 、 微 量 元 素 分 析 使 用 酸 溶 体系 
溶 样 ， 试 样 经 盐酸 - AMR - RARER, Н (1:1) 盐酸 提取 ， 制 成 5% 的 
盐酸 溶液 ， 用 全 谱 直 读 等 离子 体 发 射 光谱 仪 测定 沉积 物 中 的 微量 元 素 。 将 上 述 制 
成 的 溶液 用 水 稀释 10 倍 ， 补 加 (1: 1) 盐酸 使 其 酸度 与 母 溶液 的 酸度 一 致 ， 用 于 
常量 元 素 分 析 。Al 0, 使 用 碱 溶 体系 ， 采 用 碳酸 钠 熔融 ， 盐 酸 提取 ， 将 SiO, 分 析 
后 的 滤液 进行 分 析 ， 仪 器 为 美国 Perkin- Elmer 公司 的 optima 4300DV 全 谱 直 读 等 
离子 体 发 射 光 谱 仪 ， 工 作 参数 如 下 : 功率 1300W， 等 离子 体 气流 量 15L/min， 辅 
助 气流 量 0. 2L/min， 物 化 气流 量 O.8L/min, RRE 1.5mL/min, PASS HT IB] 
1~5s 自动 积分 。 ў 
碳酸 钙 采 用 EDTA 容量 法 。 将 试 样 置 于 100mL 的 烧杯 中 ， 加 几 滴 无 水 乙酸 湿 
润 ， 再 加 10% 乙醇 10mL， 之 后 在 水 浴 中 加 热 30min 并 搅拌 ， 然 后 完全 过 滤 到 
250mL 的 烧杯 中 ， 并 冲洗 多 次 100mL 烧杯 并 将 洗 液 移 至 250mL 烧杯 中 ， 摇 匀 稀 
释 至 100mL， 然 后 加 入 5mL 的 1: 1 三 乙醇 胺 溶液 和 20mL 20% H BE RER, 
加 适量 混合 试剂 ， 用 EDTA 标准 溶液 滴定 至 绿色 荧光 突然 消失 (于 黑色 垫子 上 观 
察 ) 为 终点 。 碳 酸 钙 百 分 含 量 按 以 下 公式 计算 ， 即 
СаС0,(%) = T(V – Vy)/m x 100 (3-1) 
AH, Ty EDTA 标准 溶液 对 碳酸 钙 的 滴定 度 (g/mL); V 为 滴定 试 样 溶液 所 消 
耗 的 EDTA 标准 溶液 的 体积 (mL); Vo 为 滴定 随同 试 样 所 做 3 份 空白 溶液 所 消耗 
的 EDTA 标准 溶液 的 平均 值 (mL); m 为 试 样 量 (в) о 
有 机 碳 采用 重 铬 酸 钾 氧化 - 还 原 容量 法 。 该 方法 的 原理 : 在 浓 硫 酸 介质 中 ， 
加 入 一 定量 的 标准 重 铭 酸 钾 ， 在 加 热 条 件 下 将 样品 中 有 机 碳 氧 化 成 二 氧化 碳 。 剩 
余 的 重 铬 酸 钾 用 硫酸 亚 铁 标准 溶液 回 滴 ， 按 重 铬 酸 钾 的 消耗 量 ， 计 算 样品 中 有 机 
碳 的 含量 。 具 体 的 分 析 步 又 为 : 称 取 0. 3g 风干 的 沉积 物 样品 于 试管 中 ， 加 0. 1g 
硫酸 银 、10mL 浓度 为 0. 40moLL 的 重 铬 酸 钾 - 硫酸 标准 溶液 ; 然后 将 试管 插入 
铁丝 乱 中 ， 并 置 于 185 ~ 190C 的 浴 锅 中 加 热 至 沸腾 Smin 后 ， 把 试管 中 的 溶液 及 
残渣 倒 人 250mL 烧杯 中 ， 并 将 清洗 试管 的 水 洗 液 并 人 烧杯 中 。 加 入 5mL 浓度 为 
1:1 的 磷酸 溶液 ， 并 用 浓度 为 0. 20mol/L 的 硫酸 亚 铁 标准 溶液 滴定 至 黄色 大 部 分 
褪去 ,然后 加 入 2 ~3 HH 10g/L 苯 基 代 邻 氨基 甲酸 指示 剂 ， 继 续 滴 至 溶液 由 紫色 
突变 到 绿色 即 为 终点 。 按 照 下 式 计 算 沉 积 物 干 样 中 有 机 碳 的 百 分 含 量 ， 即 
Wa. = {cFe*(V, – Va) x 0.003} /m(1 – Wyo) х 100% (3-2) 


式 中 ，W。 为 沉积 物 干 样 中 有 机 碳 含量 (% ) ; ске?” 为 硫酸 亚 铁 标准 溶液 的 浓度 
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(mol/L); V, 为 滴定 空白 样 时 硫酸 亚 铁 标准 溶液 的 用 量 (mL); V 为 滴定 样品 时 
硫酸 亚 铁 标准 溶液 的 用 量 (mL); т 为 样品 的 称 取 量 〈g) ; Wo 为 风干 样品 的 含 
ЖЖ (%). 

条 土 分 析 在 北京 大 学 微 构 分 析 实 验 室 进行 。 分 析 前 先 用 过 氧化 氢 把 沉积 物 中 
的 有 机 质 去 除 ， 然 后 制 取 自 然 定 向 片 、 乙 二 醇 片 和 SOOT DAH. eS 
为 日 本 理学 公司 12kW 旋转 阳极 X 射线 衍射 仪 ， 使 用 微 构 分 析 实验 室 设计 的 XRD 
计算 机 控制 分 析 系 统 。 从 3°29 ~36°20 进行 扫描 。 采 用 Cu W Ka 射线 ， 测 试 电 压 
40kV， 电 流 100mA, AMMAR; 扫描 速度 为 8°28/m; 采 数 步 宽 为 0. 02°28/s; 
发 散 狭 缝 1" ， 接 收 狭 颖 0. 03mm， 防 散射 狭 颖 1°. 

沉积 物 全 岩 碳 氧 同位 素 分 析 在 中 国 科学 院 地 质 与 地 球 物理 研究 所 完成 。 采 用 
磷酸 法 溶 样 ， 仪 器 型 号 为 德国 Finnigan 公司 的 МАТ -253 质谱 仪 ， 该 仪器 可 以 精 
WWE C NO*S 和 H/D 的 相对 同位 素 丰 度 ， 质 量 分 析 器 具有 90 BE MI Tî 
(无 散光 ) 聚焦 磁场 ， 近 百分之百 转换 ， 最 多 有 10 个 积分 通道 用 于 多 种 离子 流 的 
同时 测量 。 分 析 步 又 为 : 称 取 10mg 样品 放 人 反应 器 底部 ， 用 注射 器 将 5mL 的 
100% 纯 磷 酸 注 入 反应 器 支管 内 然后 将 反应 器 接 在 真空 系统 上 ， 打 开 真 空 泵 ， 
抽取 真空 ， 一 边 抽 真 空 一 边 用 电 吹 风 加 热 反 应 器 支管 ， 以 赶 走 磷酸 里 的 气泡 ， 直 
到 磷酸 清流 透明、 真空 至 0.01Pa 为 止 ; 关闭 反应 器 活塞 取 下 反应 器 快速 将 磷酸 
倒 人 反应 器 底部 与 沉积 物 反应 ， 并 放 入 25 习 水 浴 床 恒温 12 小 时 ; 反应 完毕 后 ， 
取出 反应 器 接 在 真空 系统 上 ， 并 将 样品 接收 管 接 在 -110 所 冷 井中 除去 杂质 气体 ， 
然后 打开 反应 器 释放 反应 生成 的 CO,， 送 到 质谱 仪 中 分 析 。 分 析 误 差 为 0. 001%o。 
分 析 结 果 用 8 值 表示 ， 采 用 美洲 似 箭 石 PDB (the Peedee Belemnite) 国际 标准 ， 
即 碳 氧 同位 素 组 成 特征 用 3"C 和 8"0 表示 ， 表 达 方 式 为 


82Cma%o= {[(°C/"C) а, - (СИС) ња] (С/С) ьь| x1000 (3-3) 
8"*Oma%o= |[ (0/0) se = (0/0) 1/(0/"°0) ppg | x 1000 (3-4) 
3.3 海底 浅 表 层 沉 积 物化 学 组 成 
3.3.1 主 量 元 素 


南海 台 西 南海 域 88 个 海底 浅 表层 样品 的 分 析 结果 表明 ， 沉 积 物 主 量 元 素 组 
St SiO, , Al,O,, Ее,О,, СаО 和 烧 失 量 (LO) 为 主 ， 占 所 有 组 分 的 90% 以 
上 ， 其 平均 值 分 别 为 45.52%, 12.21%, 6.00%., 12.29% 和 15.72%; MgO. 
K,O, NaO 含量 很 低 ， 三 者 的 总 和 不 超过 8% ， 其 平均 值 分 别 为 2. 32% 、2. 45% 


和 2.25% ; 余下 的 MnO, Р,О, 和 Ti0, 的 含量 极 低 ， 总 和 小 于 2% ， 平 均值 分 别 
3 0.27% 、0.15% 和 0.59% „ 

为 了 清晰 地 了 解 各 主 量 元 素 之 间 的 地 球 化 学 信息 ， 我 们 对 沉积 物 的 主 量 组 分 
进行 主 成 分 因子 分 析 。 主 成 分 因子 分 析 是 描述 各 个 主 量 元 素 之 间 关 系 的 有 效 方 
法 , 已 经 在 地 球 化 学 数据 分 析 中 得 到 了 广泛 的 运用 。 这 种 方法 可 以 将 各 种 主 量 元 
素 归 类 为 几 个 因子 ， 用 比较 少 的 几 个 因子 反映 原始 数据 所 包含 的 大 部 分 信息 。 南 
海 台 西南 海域 表层 沉积 物 主 量 元 素 组 分 的 主 成 分 分 析 得 出 了 各 组 分 之 间 的 相关 系 
数 和 矩阵 、 因 子 得 分 矩阵 以 及 聚 类 树 形 图 ( 表 3-2， 表 3-3， 图 3-2) 。 根 据 沉积 物 
主 量 元 素 相关 系数 和 聚 类 树 形 图 ( 表 3-3， 图 3-2) ， 可 以 把 台 西南 海域 表层 沉积 
物 主 量 元 素 组 分 分 为 5 组 : DSiO,, А1,0,, 、K:0、Naz0 和 Ti0,; @СаО яп LOI; 
@MgO Fl Ее,0,; @Mn0; @P,0;。 从 主 成 分 分 析 因 子 得 分 矩阵 来 看 ( 表 3-3 ) ， 
这 5 组 成 分 基本 可 以 描述 沉积 物 的 大 部 分 原始 信息 ， 它 们 的 累积 方差 贡献 
为 96.6% 。 


表 3-2 南海 台 西南 海域 沉积 物 主 量 元 素 相关 系数 













































































URW | зо, [ALO | Fes0, | сю | мо | ко | Nao | mno љо, | TO, | Lor 
SiO, 1.00} 一 | 一 一 
AO, 074| 100} 一 | 一 | 一 | 一 | 一 | 一 | 一 | 一 一 
FeO, 0.30] 0.37] 1.00] 一 | = ү 一 一 证 
Ca0 -0.95| -0.90| -0.46| 1.00 
мо | ooj os| ото -0.30| 1.00 | 1 
k,0 0.85] 0.91] 0.56] -0%| 0.35] 1.00) — | — | — | — 一 
№0 0.48] 0.83] 041| -0.69| 0.56) 0.70) 100 | — | — | — 一 
MnO 0.16 8| 020 -0.30| 0.35) 0.31] 0.55 | Lo| — | — 一 
Р,0; | -0.27| -012| 023| 0.20| 0.41| -0.20|-0.10 | -0.02] 1.00] 一 一 
TiO, 0.72} 0.91] 043|-0.84| оз!) 0.80] 077 | 0.25) 007 1.0) 一 
101 -0.97| -0.85| -0.44| 0.99] -0.26| -0.92 |-0.61 | -0.24| 0.18] -0.83| 1.00 
表 3-3 ， 主 成 分 分 析 因 子 载荷 旋转 矩阵 
— 一 一- 
沉积 物 组 分 
1 2 | 3 4 5 
SiO, 0.977 0.026 | 0.007 0.003 -0.125 



























































续 表 
沉积 物 к 
1 2 3 4 5 

FeO, 0.306 0.930 0. 045 0.060 0. 101 
CaO —0. 940 -0. 181 -0.231 -0.133 0. 093 
MgO 0. 054 0. 714 0. 520 0. 178 0. 324 
K,0 0. 866 0. 306 0.260 0. 133 -0. 141 
Na, 0 0. 444 0.225 0.740 0. 361 -0. 101 
MnO 0. 124 0. 105 0. 176 0. 969 - 0.003 
P20s -0. 154 0. 187 0.006 -0.014 0. 963 
TiO, 0.749 0. 155 0.579 0.025 0.177 
101 -0. 964 -0. 163 -0. 156 0. 074 0. 055 
TERRE 59. 58 п. 21 9. 58 5.81 4.42 
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图 3-2 沉积 物 主 量 元 素 聚 类 树 形 图 


研究 表明 ， 沉 积 物 中 的 ALO, ТО, 一 般 来 自 陆 缘 碎 悄 (Lu et al., 2000), 
SiO, 来 自 陆 源 长 英 质 矿物 或 生物 硅 质 ( 生物 成 因 蛋 白石 、 硅 藻 等 )。 从 表 3-2 可 
Ж, SiO, 与 ALO, 的 相关 性 很 高 ， 相 关系 数 达 0.74， 表 明 沉 积 物 中 生物 来 源 的 
510, 很 少 ， 主 要 以 陆 源 碎 悄 为 主 。 一 般 来 讲 ，Al,0;、Si0, 和 K,0 主要 存在 于 硅 
酸 盐 或 铝 硅 酸 盐 中 ， 因 此 ,第 一 组 分 主要 代表 了 陆 源 碎 屑 来源。 海洋 沉积 物 中 
Fe,0,, MnO 主要 以 氧化 物 或 氢 氧 化 物 形 式 存在 ， 因 此 ， 它 们 可 能 代表 了 海洋 中 
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的 组 分 ; 而 P,0s СаО 主要 与 生物 作用 密切 相关 ， 代 表 了 海洋 生产 力 的 变化 。 南 
海 主 量 元 素 主 成 分 因子 分 析 结 果 显 示 ， 沉 积 物 主要 以 陆 源 为 主 ， 其 次 为 生物 源 
物质 。 

海底 表层 沉积 物 中 SIO, 主要 分 布 在 水 深 1000m 以 下 ， 而 在 研究 区 西 角 、 西 
北角 、 东 北角 以 及 南部 分 布 较 高 ， 在 东沙 群岛 周围 以 及 北角 分 布 较 低 (图 3-3)。 
在 东沙 群岛 周围 ，Si0, 的 含量 分 布 很 低 ， 这 是 由 于 东沙 群岛 水 深 较 浅 ， 不 利于 陆 
源 物质 的 聚集 。 另 外 ， 东 沙 群岛 属于 珊瑚 岛 礁 ， 钙 质 生物 富 集 ， 使 得 该 位 置 附近 
的 沉积 物 以 钙 质 生物 为 主 。SiO, 分 布 显示 ， 自 东 而 来 的 海水 携带 的 物质 在 遇 到 东 
沙 群 岛 后 ， 部 分 物质 就 在 群岛 前 沿 堆积 ， 其 余 物 质 围 绕 群岛 而 随 海 流 搬运 到 水 深 
的 地 方 。 除 了 靠近 陆地 的 原因 外 ， 北 面 高 含量 的 SiO, 也 可 能 是 由 于 自 北 而 来 的 
物质 受到 东沙 群岛 的 阻挡 而 堆积 起 来 。 这 可 能 也 是 东北 角 SiO, 高 值 的 原因 。 因 
此 ， 陆 地 碎 悄 物质 可 能 由 珠江 、 台 湾 海峡 以 及 台湾 南部 搬运 而 来 ， 这 些 地 方 水 动 
力 条 件 较 强 ， 使 得 碎 悄 能 够 被 搬运 到 水 深 的 地 方 沉积 。 
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图 3-3 ”表层 沉积 物 50, 含量 分 布 


ALO, 主要 分 布 在 水 深 较 深 的 位 置 ， 在 3000m 以 下 的 深海 盆地 分 布 最 高 。 在 
研究 区 西北 方向 东沙 群岛 周围 含量 分 布 最 低 〈 图 3-4) ， 总 体 分 布 趋势 与 Si0, 十 Ў 
分 相似 。 沉 积 物 中 的 ALO, 代表 了 陆 源 矿物 风化 后 的 最 终 产物 〈 青 长 乐 和 件 树 
森 ，2001) 。 南 海 表层 沉积 物 中 ALLO, 向 海 方向 增加 的 分 布 特征 ， 反 映 了 其 主要 (37 0) 
来 自 陆地 近 岸 。 
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图 3-4 表层 沉积 物 Al,0, 含量 分 布 


与 Si0, ALO, 存在 相关 性 的 K,0、Na,0 和 TiO, 的 分 布 ， 表 现 出 与 前 两 者 
极其 相似 的 特征 ，K:0、Naz0 和 TiO, 同样 是 在 东沙 群岛 周围 和 北角 分 布 很 低 
(图 3-5 ~3-7) K0. NaO 主要 存在 于 硅 酸 盐 或 铝 硅 酸 盐 中 ， 如 高 岭 石和 钾 长 

















图 3-5 表层 沉积 物 Ka0 含量 分 布 
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石 、 蒙 脱 石和 绿 泥 石 ， 这 些 矿物 都 与 陆 源 物质 风化 产物 有 关 。Ti0, 同样 是 亲 陆 地 
物质 ， 是 河流 输入 的 重要 指示 (Wehausen et а]., 2003), ， 常 被 用 于 河流 输入 指标 
(Perterson et al., 2000; Haug et 引 L，2003) ， 其 原生 矿物 为 钛 铁 矿 《Fe0 Ti0,), 
在 花岗岩 中 含量 较 高 ， 可 由 大 气 搬运 、 河 流 携带 等 方式 迁移 〈 青 长 乐 和 件 树 森 ， 
2001) 。 南 海 表层 沉积 物 KXO0、Naz0 和 TiO, 主要 体现 了 陆 源 物质 输入 的 特征 。 
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图 3-7 表层 沉积 物 Ti0, 含量 分 布 
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Ее,О, 主要 在 东沙 群岛 北面 、 靠 近 陆 岸 的 位 置 含量 较 高 ， 其 余 区 域 含量 很 低 〈 图 
3-8) 。 海 洋 中 的 FeO, 主要 源 自 基 性 火成岩 铁 镁 矿物 ， 在 沉积 物 中 以 氧化 物 或 氨 氧 化 
物 形 式 存 在 。Fe,0, 分 布 可 能 由 于 东沙 群岛 北面 靠近 陆 缘 ， 水 深 较 浅 ， 氧 化 性 相对 较 
强 ， 容 易 形成 氧化 物 而 富 集 。 因 此 ， 这 表明 Ее,О, 可 能 来 自 于 华南 大 陆 。Mg0 在 海域 
西南 角 以 及 北部 分 布 较 低 ， 而 在 深水 区 域 分 布 比 较 均匀 ,在 2.6% 左 右 (图 3-9), 在 
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图 3-8 表层 沉积 物 Fez0, 含量 分 布 














39 ”表层 沉积 物 MgO 含量 分 布 


EO, . 第 图章 南海 天 然 气 水 合 物 沉积 物化 学 将 征 


东沙 群岛 附近 存在 一 个 高 值 分布 。Mg0 常常 在 碳酸 盐 矿物 中 存在 ， 白 云 石 和 高 镁 
方解石 中 Mg 的 含量 比较 高 。 因 此 ，MgO 的 分 布 反映 了 钙 质 生物 的 分 布 情况 。 
MnO 主要 分 布 在 海域 东北 区 水 深 较 大 的 位 置 (图 3-10) ， 而 在 西北 水 浅 区 域 含量 
BUR. MnO 主要 代表 沉积 物 中 海洋 自生 组 分 ， 表 明 在 水 深 较 大 ， 水 动力 条 件 较 
弱 的 位 置 海 洋 自 生 组 分 较 丰富 。P:0s 在 东沙 群岛 区 域 分 布 比 其 他 地 方 高 (图 3- 
11), Р,0, 主要 与 生物 源 作用 存在 密切 的 关系 ， 因 此 ， 海 域 P0, 很 好 地 反映 了 
岛 礁 周围 环境 生物 活动 活跃 ， 海 洋 生产 力 较 高 。 


0, 








图 3-10 表层 沉积 物 Mno 含量 分 布 


CaO 在 东沙 群岛 和 海域 东北 角 含量 非常 高 (图 3-12) 。 东 沙 群 岛 周 围 珊 瑚 等 
生物 繁殖 活 牙 ， 钙 质 生 物 (有 和 孔 虫 等 ) 含量 丰富 。 南 海 东沙 群岛 等 岛 礁 周围 ， 
以 高 碳酸 钙 含 量 为 特征 ， 沉 积 以 现代 海洋 生物 遗骸 为 主 ( 刘 了 昭 蜀 等 ，2002)。 研 
究 区 东北 角 为 水 深 200 ~500m 的 浅水 区 ， 适 合 各 种 生物 、 有 和 孔 虫 的 繁殖 。 因 此 ， 
CaO 分 布 反映 了 钙 质 生物 的 分 布 情况 。 

510, , Al,O, 和 СаО 三 角 图 常常 用 来 识别 沉积 物 组 分 的 变化 。 其 中 ，Si0, 代 
表 海 洋 沉积 物 中 石英 和 蛋白 石 等 硅 质 份 ，Al,0, 代表 黏土 矿物 ， 而 СаО 代表 了 碳 
酸 盐 矿 物 相 ( Wehausen et al ，2003) ， 因 此 ， 有 利于 识别 和 对 比 物 源 。 图 3-13 
是 台 西 南海 域 表层 沉积 物 含量 比例 三 角 图 ， 所 用 的 端 元 分 别 为 Si0,、5 FY 
Al,O; 和 5 倍 的 СаО 含量 ,投影 显示 大 部 分 沉积 物 以 Si0, HE, ALO, NK. RA ( =) 
有 东沙 群岛 周围 的 站 位 表现 出 高 的 СаО 比例 ， 其 原因 前 面 已 述 ， 归 因 于 该 岛 礁 发 
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图 3-12 表层 沉积 物 CaO 含量 分 布 


育 了 大 量 的 钙 质 生物 。 大 部 分 沉积 物 Al,0, 含量 皆 高 于 平均 页 岩 的 含量 ( Тогекі- 
an and Wedepohl, ，1961) ， 其 平均 含量 与 南海 17 941 站 位 (图 2-1) 的 含量 相当 
〈 杨 盛 渊 ，2003) 。 值 得 指出 的 是 ，HD-21 和 HD-61 两 个 站 位 含有 较 高 的 Si0, ， 


投影 靠近 SiO, 端 元 (图 3-13) ， 原 因 是 这 两 个 站 位 皆 位 于 300m 左右 的 水 深 ， 距 
离 陆 缘 较 近 ， 长 英 质 碎 悄 输入 较 高 。 图 3-13 显示 ， 台 西南 海域 沉积 物 为 富 含 生 
物 碳酸 盐 与 铝 硅 酸 盐 组 分 的 混合 型 沉积 物 ， 其 中 铝 硅 酸 盐 的 铝 含量 比 平均 页 岩 
高 。 来 源 于 强烈 风化 物质 的 沉积 物 具 有 高 的 铝 含量 (Mason and Moore, 1985) 
因此 ， 陆 地 风化 物质 的 输入 ， 是 南海 台 西南 表层 沉积 物 的 主要 来 源 之 一 。 
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图 3-13 南海 台 西南 海域 表面 沉积 物 Si0, 、Al 0, СаО 含量 比例 分 布 图 


研究 区 位 于 南海 的 东北 部 ， 处 于 珠江 、 台 湾 海峡 和 台湾 南部 人 海河 流 的 交汇 
处 (图 3-1)。 珠 江河 流 携带 的 陆 源 物质 、 长 江口 的 河流 物质 以 及 台湾 岛 的 陆地 
物质 的 输入 ， 可 能 对 南海 的 表层 沉积 物 组 成 具有 影响 。 东 亚 季风 产生 的 黄土 高 原 
风 成 物质 ， 同 样 也 有 可 能 迁移 到 南海 的 沉积 物 中 。 主 量 元 素 绝对 含量 变化 往往 会 
互相 影响 ， 不 利于 评价 它们 的 来 源 ， 因 此 通常 选取 其 中 一 个 参数 来 标准 化 ， 以 便 
于 更 客观 地 描述 各 参数 之 间 的 变化 情况 。Al0; 为 矿物 风化 后 的 最 终 产物 ， 相 对 
稳定 且 不 被 生物 利用 ， 常 常用 于 主 量 元 素 标准 化 〈 杨 盛 渊 ，2003 ) 。 因 此 ， 为 了 
进一步 了 解 台 西南 海域 表层 沉积 物 来 源 ， 表 3-4 列 出 了 南海 台 西 南海 域 和 周围 源 
区 的 主 量 元 素平 均 含量 ， 并 研究 了 SiO, TiO, 相对 于 ALO, 的 比率 变化 特点 。 南 
海 台 西南 海域 表层 沉积 物 SiOx/Al0, 比率 为 3. 01 ~ 6.21， 平 均值 比率 为 3. 63 ， 
TiO,/Al,0, 比率 在 0.03 ~0. 13， 平 均值 比率 为 0.0479。 珠 江 悬 浮 物 的 SiD,/AL0O， 
比率 为 2. 05 TiO,/Al,0, 比率 为 0.0476， 长 江 悬 浮 物 5i0,/Al,0, 比率 为 3.16， 
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台湾 南部 高 屏 峡谷 沉积 物 Si0,/Al,0， 比率 为 3.41，Ti0,/Al,0, 比率 为 0.0500， 
黄土 高 原 Si0,/A1,0, 比率 为 4.63 ~4.77, TiO,/Al,0, 比率 为 0.0525 ~ 0.0526。 
从 图 3-14 和 图 3-15 可 以 看 出 ， 台 西南 海域 表层 沉积 物 的 Si0,/Al,0, 比率 主要 介 
于 长 江 悬 浮 物 、 高 屏 峡 谷 沉积 物 和 黄土 的 比率 之 间 ，Ti0, 平均 值 相对 于 Al,0; 平 
均值 的 比率 与 珠江 和 高 屏 峡 谷 接近 。 台 湾 岛 、 长 江 、 珠 江 以 及 黄土 高 原 的 物质 ， 
均 是 台 西南 海域 表层 沉积 物 的 物 源 区 。 


甫 3-4 ”南海 台 西南 海域 表层 沉积 物 及 周围 源 区 的 主 量 元 素 对 比 
源 区 MnO | P0s | CaO 
南海 台 西南 海域 (平均 值 ) 6.39 | 281 | 0.69 | 031 | 0.14 | 6.49 
珠江 悬浮 物 〈 平 均值 ) 9.04 | 3.29 | 1.27 | 2.52 | 0.80 | 0.77 
KARM CED бмв | ж [on | me | 42 


台湾 高 屏 峡 谷 沉积 物 (FH 
值 ) 


HERK GA | 土壤 层 (平均 值 ) | 13. 30 61.54 | 4.63 2.46 | 0.70 | 0.09 | 0.08 | 3.74 
JN) 沉积 物 “| 黄土 层 (平均 值 )| 12.38 | 59.04 | 4.06 | 2.32 | 0.65 | 0.08 | 0.09 | 6.00 


Ж: SRILA PP BGR НЩ, 1998; 长 江口 悬浮 物 数据 引 自 Li et al, 1984; 台湾 高 屏 峡 谷 沉 
积 物 数据 引 自 杨 盛 济 ，2003; 黄土 高 原 〈 洛 川 ) 沉积 物 数据 引 自 Liu, 1988 
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3-14 ”南海 台 西南 海域 表层 沉积 物 SiO, - Al,0, 投影 图 
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图 3-15 南海 台 西南 海域 表层 沉积 Ti0, - Al,0, 投影 图 


3.3.2 微量 元 素 


表层 沉积 物 的 Cu、Co、Ni、Zn、Pb、Cr、Sr、Zr、Ba、Sc 10 项 微量 元 素 含 
量变 化 如 下 : Cu 的 含量 为 2. 05 x100 ~93. 50 x 10 5“， 平 均值 为 38.51 x10 7°; 
Co 的 含量 变化 范围 为 2. 43 x 107° 48.90 x 107°, EHF 21.31 x10; Ni 含 
量变 化 范围 为 7.74 x 10 -~ 129.00 x10 7°, SE HAH 42.92 x10-; Zn 含量 范围 
为 16.10 x 107~ 175.00 x 107°, 平均 值 为 104.31 x 107°; Pb 的 含量 范围 为 
6. 54 x 10 -~ 236. 00 x 10“， 平 均值 为 35. 59 x 107°; Cr 的 含量 范围 为 15.90 x 
107~ 125.00 x 105， 平 均值 为 62. 88 х107°; Sr 的 含量 范围 为 135. 00 x 10 76~ 
1455. 00 x10 <“， 平 均值 为 413. 04 х107°; Zr 的 含量 范围 为 1.86 x 107% 134.00 
x10“， 平 均值 为 62. 84 x10“; Ba 的 含量 范围 为 22.70 x 10-°~ 881. 00 x10 7°, 
平均 值 442. 23 x10 7°; Sc 的 含量 为 1. 99 x10 76~ 17.30 x10-5“， 平 均值 为 11. 68 х 
10“。 微 量 元 素 Co、Cu、Ni、Pb、Cr、Zr 和 Se 的 平均 含量 均 在 100 x10 以 下 ， 
Zn, Sr, Ba 的 均值 在 100 x10 之 上 。 

各 微量 元 素 在 海域 的 表层 分 布 特征 如 图 3-16 ~ 图 3-25 所 示 。 由 元 素 分 布 图 可 
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JR, Cu, Ni, Ba, 5с 元 素 明显 地 分 布 在 水 深 的 深海 盆地 ， 沿 离 岸 的 方向 逐渐 增加 ， 
说 明 这 些 元 素 与 细 粒 级 的 沉积 物 有 比较 密切 的 关系 。Co、Ni 分 布 在 东沙 群岛 附近 
一 个 位 置 均 达到 最 高 ， 这 可 能 与 该 位 置 沉 积 物 存在 较 多 铁 锰 氧 化 物 有 关 。Co、Ni 
的 分 布 还 与 化 学 成 因 、 碎 层 成 因 沉积 物 有 关 。 非 晶 质 铁 锰 氧 化 物 是 它们 的 载体 之 一 
( 刘 昭 蜀 等 ，2002) Co, Ni 在 研究 区 的 分 布 主要 以 深水 海区 为 主 。 除 了 东沙 群岛 
， 周 围 外 ，Zn 含量 分 布 比较 均匀 ， 显 示 其 分 布 的 制约 条 件 相 对 比较 宽 。Cr、Zr 的 分 
| 布 十 分 相似 ， 在 研究 区 的 中 南部 和 东北 角 分 布 较 高 。 研 究 区 东北 角 靠 近 台 湾 岛 的 位 
置 ， 沉 积 物 碎 悄 中 发 现 有 较 多 的 钳 石 晶体 ， 属 于 来 自 台湾 岛 内 的 陆 源 碎 悄 矿物 ( 梁 
金 强 等 ，2005) НЮ, Zr 的 分 布 反 映 了 碎 悄 矿物 来 源 ，Cr 分 布 与 Zr 相似 ， 可 能 
也 反映 了 相似 的 情况 。Pb、Sr 主要 在 东沙 群岛 周围 分 布 较 高 。 东 沙 群 岛 周 围 以 生 
物 沉积 为 主 ， 沉 积 物 颗粒 较 粗 。Pb、Sr 分 布 于 该 区 域 ， 显 示 这 两 个 元 素 主要 富 集 
于 颗粒 较 大 的 沉积 物 ， 与 生物 碳酸 盐 碎 悄 沉积 有 关 ， 属 于 亲生 物 源 元 素 。 




















图 3-16 表层 沉积 物 Cu 含量 分 布 


总 体 来 说 ， 南 海 台 西南 海域 表层 沉积 物 的 微量 元 素 含量 接近 于 北美 页 岩 和 平 

均 上 地 这 的 组 成 ， 而 异 于 深海 夭 土 的 组 成 ( 表 3-5) Co, Ni 和 Ba 等 接近 北美 页 

Ж, Sr, Se 等 与 平均 上 地 这 相似 ，Cr、Pb 介 于 平均 上 地 这 和 深海 黏土 之 间 。 这 

些 在 陆地 与 深海 之 间 存在 明显 差异 的 指示 性 元 素 ， 接 近 于 大 陆 而 异 于 深海 沉积 

， 物 ， 体 现 了 人 台 西南 海域 表层 沉积 物 微量 元 素 的 亲 陆 性 ， 进 一 步 说 明 台 西南 海域 表 
， 层 沉积 物 主要 来 自 于 陆 源 。 
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图 3-17 表层 沉积 物 Co 含量 分 布 





















































图 3-18 表层 沉积 物 Ni 含量 分 布 
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图 3-20 表层 沉积 物 Pb 含量 分 布 



















































































图 3-22 表层 沉积 物 Zr 含量 分 布 
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图 3-24 表层 沉积 物 Ba 含量 分 布 

















图 3-25 ”表层 沉积 物 Se 含量 分 布 


R3-5 南海 台 西南 海域 表层 沉积 物 与 北美 页 岩 、 平 均 上 地 这 和 深海 黏土 

















的 微量 元 素 含 量 对 比 (单位 : 107°) 

地 区 Co са Ni Pb Cr Sr Zn Zr Ba Se 
南海 台 西南 | 21.31 | 38.51 | 42.92 | 35.59 | 62.88 | 413.04 | 104.31 | 62.84 | 442.23 | 11.68 
北美 页 岩 | 25.70 | 一 | 58.00 | 一 [12450 | 142.00] — |200 636.00 | 14.90 
FH EZE | 10.00 | 一 | 20.00 | 15.00 | 35.00 | 350.00 | 一 [240.00 | 700.00 | 10.00 
深海 黏土 “| 74.00 |250. 00 |225.00 | 80.00 | 91.00 | 180.00 | 165.00 |150. 00 230.00 | 19.00 


注 : 北美 页 岩 数据 引 自 Gromet et al., 
































土 数据 引 自 赵 其 渊 等 ，1989 


3.3.3 有 机 碳 


南海 台 西南 海域 表层 沉积 物 有 机 质 含量 为 0.04% ~ 1.37% ， 平 均值 为 
0. 65% 。 从 有 机 碳 频数 分 布 图 可 以 看 出 (图 3-26) ， 台 西南 海域 表层 沉积 物 有 机 
碳 分 布 在 两 个 区 间 ， 分 别 为 0.00%~0.40% 和 0.50%~1.10%， 其 中 大 多 数 有 机 
碳 为 0.50%~1.10%。0.00%~0.40% 的 有 机 碳 分 布 在 东沙 群岛 以 北 的 浅水 区 域 ， 


1984; 平均 上 地 这 数 据 引 自 Tayloy and Mclennan 1981; NER 
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该 区 域 低 的 有 机 碳 含量 主要 与 其 中 发 育 钙 质 生物 而 存在 较 粗 的 沉积 颗粒 有 关 ， 而 
有 机 质 通常 富 集 于 较 细 粒 的 沉积 物 中 。0. S0%~ 1. 10% 的 有 机 碳 主要 分 布 在 除 东 
沙 群岛 以 北 之 外 的 海域 ， 并 大 致 上 沿 等 深 线 规律 分 布 (图 3-27) 。 总 体 来 说 ， 台 
西南 海域 有 机 碳 含 量 属于 较 高 的 水 平 ， 暗 示 该 海域 较 高 的 有 机 碳 输 入 通 量 和 相对 
的 还 原 海底 条 件 ， 因 为 厌 氧 的 条 件 使 海底 表层 的 有 机 质 不 易 被 氧化 破坏 而 易于 保 
存在 沉积 物 中 。 
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图 3-26 南海 台 西 南海 域 表 层 沉积 物 有 机 碳 频 数 分 布 特征 


有 机 质 是 生命 活动 的 物质 ， 在 海洋 各 个 地 球 化 学 过 程 中 起 重要 的 作用 。 有 机 
质 是 沉积 物 中 重要 的 组 成 部 分 ， 在 特定 的 条 件 下 ， 还 是 生成 油气 的 原始 物质 。 海 
洋 中 的 有 机 质 主要 来 自 海洋 环境 本 身 ， 但 在 近 陆 海盆 、 陆 架 区 沉积 物 中 ， 陆 源 物 
质 的 输入 是 这 些 位 置 有 机 质 的 重要 来 源 。 南 海 台 西南 海域 表层 沉积 物 有 机 碳 的 分 
布 特点 与 代表 陆 源 的 ALO, (E 3-4)、Ti0, (图 3-7), Cu (图 3-16), Se 
(图 3-25) 等 的 分 布 十 分 相似 ， 这 表明 陆 源 物质 的 输入 是 台 西 南海 域 表 层 沉 积 物 
中 有 机 质 的 主要 来 源 。 台 西南 海域 表层 有 机 碳 含量 的 平均 值 (0.65% ) 大 于 已 证 
实 的 含 生物 气 地层 总 有 机 碳 的 最 低 值 ( 约 0.50% ) ， 这 表明 有 机 质 含量 达到 了 产 
气 要 求 ， 同 时 ， 如 此 中 等 偏 高 的 有 机 质 含量 也 说 明了 南海 台 西南 海域 海底 存在 较 
稳定 的 还 原 条 件 ， 适 合 有 机 质 在 沉积 物 中 保存 。 














图 3-27 南海 台 西南 海域 表层 沉积 物 有 机 碳 分 布 


3.4 柱状 岩心 化 学 组 成 


3.4.1 碳酸 钙 地 层 学 特点 


为 了 掌握 岩心 中 主 量 、 微 量 元 素 在 沉积 历史 上 的 变化 特点 ， 有 必要 对 岩心 进 
行 地 层 划 分 ， 根 据 不 同 地 层 来 讨论 岩心 化 学 组 成 的 变化 。 在 深海 及 边缘 海 的 地 层 
研究 方面 ， 氧 同位 素 地 层 学 、 碳 酸 钙 地 层 学 和 生物 地 层 学 是 较 常 用 的 方法 ， 其 中 
以 氧 同位 素 地 层 学 应 用 最 广 。 沉 积 物 碳酸 钙 百 分 含量 ， 是 深海 沉积 物 最 直观 的 特 
征 变量 ,保存 了 最 重要 的 古 环境 信息 ， 而 碳酸 钙 补 偿 深度 (CCD) 是 现代 深海 海 
底 最 重要 的 沉积 界面 ,沉积 物 中 碳酸 钙 百 分 含量 随 冰 期 / 间 冰 期 海平 面 升降 而 造 
成 的 碳酸 钙 含 量 高 低 旋 回 ， 已 成 为 识别 冰期 / 间 冰 期 沉积 的 最 简捷 的 方法 ( 汪 品 
先 ，1998) 。 在 缺乏 沉积 物 有 和 孔 虫 氧 同位 素数 值 的 情况 下 ， 碳 酸 钙 地 层 学 是 划分 
沉积 地 层 有 效 的 蔡 代 方法 ， 虽 然 划分 精度 比 有 孔 虫 氧 同 位 素 差 ， 但 仍然 能 满足 讨 
论 地 层 的 化 学 组 分 变化 。 利 用 沉积 物 岩心 中 碳酸 钙 百 分 含量 的 变化 来 划分 第 四 纪 
以 来 的 地 层 ， 已 经 在 太平 洋 和 部 分 印度 洋 海区 被 广泛 使 用 ， 并 建立 了 这 些 地 区 的 
碳酸 钙 地 层 事件 时 标 (Hays etal., 1969; Vincent, 1981; Chuey et al., 1987; Pi- 
sias and Rea, 1988; Farrell and Preu, 1989)。 
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碳酸 钙 地 层 学 的 研究 ， 重 点 就 是 要 识别 不 同 的 碳酸 盐 旋回 。 自 Arrhenius 
(1952) 首次 提出 碳酸 钙 旋 回 概念 以 来 ， 已 经 发 现 深海 第 四 纪 地 层 中 存在 两 种 碳 
酸 盐 沉积 类 型 : 冰期 〈 氧 同位 素 偶数 期 ) 含量 高 、 间 冰期 〈 氧 同位 素 奇数 期 ) 
含量 低 的 “太平 洋 型 ”旋回 和 冰期 含量 低 、 间 冰期 含量 高 的 “大 西洋 型 ”旋回 
(Hays et al., 1969; Olausson，1971) 。 南 海 的 碳酸 钙 旋 回 具有 独特 的 特点 。 许 多 
研究 表明 ， 南 海 碳酸 钙 沉 积 在 碳酸 盐 溶 路 面 (CLD) ZER “KEFA”, WER 
面 之 下 为 “太平 洋 型 ”旋回 ( 汪 品 先 等 ，1986; 李 粹 中 ，1989; 证 云 华 等 ， 
1992; 郑 连 福 等 ，1993) 。 碳 酸 盐 溶 路 面 ( CLD) 是 深海 碳酸 盐 含量 开始 显著 下 
降 的 界面 ， 该 界面 以 下 碳酸 钙 的 溶解 作用 增强 。 南 海 在 碳酸 盐 溶 嫉 面 上 下 出 现 两 
种 相反 的 碳酸 盐 旋 回 ， 主 要 归 因 于 溶 跃 面 之 上 碳酸 钙 受 陆 源 碎 悄 物 质 的 稀释 作用 
控制 ， 溶 唉 面 之 下 主要 受 深海 溶解 作用 控制 。 南 海 的 碳酸 盐 溶 由 面 大 致 在 3000m 
水 深 的 位 置 ( 汪 品 先 ，1998) 。 因 此 ， 在 南海 进行 碳酸 钙 地 层 划分 时 ， 要 注意 区 
别 不 同 水 深 位 置 的 情况 ， 采 用 不 同类 型 的 碳酸 钙 旋 回 参 考 标准 来 进行 。 此 外 ， 在 
南海 还 存在 不 符合 上 述 规律 的 特殊 情况 ， 如 在 溶 跃 面 之 上 但 碳酸 盐 旋 回 却 呈 现 
“太平 洋 型 ”的 东沙 群岛 以 南 的 17940 站 位 (图 2-1) ( 汪 品 先 ，1995)， 这 是 由 
于 该 站 位 陆 源 物质 在 全 新 世 供 应 大 增 造 成 的 。 可 见 ， 一 些 河口 陆 源 物质 供应 巨大 
的 站 位 ， 地 方 性 沉积 作用 等 因素 会 也 会 造成 碳酸 盐 旋回 的 变化 。 在 地 层 划 分 时 同 
样 要 考虑 这 种 因素 来 恰当 地 分 析 研究 。 

在 理 清 了 南海 碳酸 钙 旋 回 的 特殊 性 后 ， 寻 找 不 同 沉积 环境 的 碳酸 钙 参 照 标 
准 就 成 为 进行 南海 碳酸 钙 地 层 划分 的 重要 一 步 。 大 致 来 说 ， 调 节 南 海 碳酸 钙 百 
分 含量 高 低 的 主要 控制 因素 是 陆 源 物质 的 稀释 作用 ， 冰 期 时 的 陆 源 物 质 稀释 作 
用 一 直 影 响 到 碳酸 钙 临 界 补偿 深度 ( CCrD) 以 下 的 深海 盆地 ， 而 海平 面 的 升 
降 控制 了 陆 源 物 质 的 输入 ， 并 且 整 个 南海 海平 面 升降 是 同时 发 生 的 ， 因 此 ， 南 
海 这 种 “大 西洋 型 ”碳酸 钙 地 层 事 件 具 有 普遍 的 可 对 比 性 ( 钱 建 兴 ，1999 ) 。 
南海 晚 第 四 纪 以 来 标准 碳酸 钙 地 层 学 时 标 是 以 S049-37KL 岩心 (图 2-1) 建立 
的 ,该 岩心 是 中 - 德 南 海地 球 科学 合作 研究 期 间 (1987 ~ 1990 年 ) 获取 的 重 
力 活塞 岩心 ， 位 于 西沙 北海 槽 的 东南 坡 ， 水 深 为 2004m (RE, 1999), A 
3-28A 中 的 5049-37KL 为 南海 晚 第 四 纪 以 来 标准 碳酸 钙 地 层 学 时 标 ， 呈现“ 大 
西洋 型 ”碳酸 镍 旋回 的 特点 。 根 据 碳酸 钙 百 分 含 量 划分 的 地 层 对 应 于 氧 同位 素 
1~6 期 ， 该 岩心 的 第 一 个 碳酸 钙 高 百 分 含 量 旋回 最 后 的 一 个 高 含量 层 位 对 应 
氧 同位 素 1/2 期 界线 ， 距 今 时 代 约 为 12ka， 碳 酸 钙 百 分 含 量变 化 以 高 含量 又 然 
降低 为 特征 ;第 一 个 碳酸 钙 低 百 分 含 量 旋回 中 的 第 二 个 最 低 值 对 应 于 氧 同位 素 
2/3 期 界线 ， 距 今 时 代 约 24ka， 碳 酸 钙 含量 变化 特征 为 岩心 碳酸 钙 含 量 第 一 个 
低 旋回 的 第 二 个 最 低 值 ; 第 二 个 低 碳 酸 钙 旋回 的 最 低 值 大 致 对 应 于 氧 同 位 素 
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4/5 期 界线 ， 距 今 时 代 约 为 71ka， 碳 酸 钙 含量 变化 特点 为 第 二 个 低 旋 回 的 最 低 
值 ; 第 三 个 碳酸 钙 高 含量 旋回 的 最 后 一 个 最 高 值 对 应 于 氧 同位 素 5/6 期 界线 ， 
距 今 时 代 约 129ka， 划 分 特征 为 第 三 个 碳酸 钙 高 含量 旋回 的 最 后 一 个 最 高 值 。 
以 上 划分 的 碳酸 钙 地 层 在 南海 具有 普遍 的 可 对 比 性 ( 钱 建 兴 ，1999) 。 南 海 
“太平 洋 型 ”碳酸 钙 旋 回 的 典型 站 位 为 S050-29KL (图 2-1) ， 该 站 位 位 于 南海 
北部 深海 盆地 ， 水 深 为 3766m， 其 碳酸 钙 地 层 划分 对 应 于 氧 同位 素 1 ~5 期 ( 郑 
连 福 等 ，1993 ) ， 碳 酸 盐 含量 变化 大 致 与 SO049-37KL 的 “大 西洋 型 ” 反 相 (图 3- 
28E) o 

根据 南海 的 碳酸 盐 溶 跃 面 深 度 ， 南 海 的 沉积 岩心 的 位 置 可 以 分 为 两 类 ， 一 类 
是 溶 路 面 之 上 的 HD4、HD26、HD48、HD69、HD170、HD196A、HD319 7 ЖЖ 
心 ， 它 们 的 水 深 位 置 均 小 于 3000m， 第 二 类 是 位 于 溶 哮 面 之 下 的 HD77, HD83, 
HD85, HD86V, HD109, HD133, HD200, GC10 8 条 岩心 ， 其 水 深 都 大 于 3000m 
( 表 3-1)。 然 而 ， 从 碳酸 钙 百 分 含量 曲线 来 看 ， 溶 跃 面 之 上 的 HD4、HD170、 
HD196A 、HD319 的 碳酸 钙 含量 呈现 间 冰 期 低 ( 氧 同 位 素 1 期 )、 冰 期 ( 氧 同位 
素 2 期 ) 高 的 特点 (图 3-28F ~ I) ， 显 示 了 “太平 洋 型 ”碳酸 盐 旋回 。 很 明显 ， 
这 是 由 于 这 4 条 岩心 靠近 韩 江 、 台 湾 岛 曾 文 溪 和 高 屏 溪 入 口 ， 河 流 陆 源 物 质 大 量 
输入 导致 的 地 方 性 沉积 影响 了 它们 的 碳酸 钙 百 分 含 量 的 变化 ， 使 得 它们 不 遵循 南 
海 碳酸 钙 旋回 “ 溶 牙 面 规律 ”。 因 此 ， 在 碳酸 钙 地 层 划分 上 ， 我 们 采用 了 如 下 原 
ду: HD26、HD48、HD69 等 岩心 参照 根据 S049- 37KL 建立 的 “大 西洋 型 ”时 
标 ，HD4、HD170、HD196A、HD319 岩心 以 及 第 二 类 洲 牙 面 之 下 的 岩心 全 部 采 
用 S050-29KL 的 “太平 洋 型 ”标准 。 

如 图 3-28 所 示 ， 在 HD26, HD48, HD69 岩心 中 ，HD69 的 碳酸 钙 百 分 含量 变 
化 相对 比较 完整 。HD69 岩心 的 碳酸 钙 含量 为 7. 65% ~29. 99% ， 在 垂直 齐 面 上 的 含 
量变 化 具有 与 S049-37KL 岩心 相似 的 特点 。 该 岩心 碳酸 钙 的 第 一 个 高 含量 旋回 的 最 
后 一 个 高 值 在 90cm 位 置 ， 对 应 于 氧 同 位 素 1/2 期 界线 ; 第 一 个 低 含量 旋回 的 第 二 
个 低 值 位 于 470cm， 对 应 于 氧 同 位 素 2/3 期 界线 ;第 二 个 高 含量 旋回 的 最 后 一 个 低 
值 则 划分 在 790cm 处 ， 是 氧 同 位 素 3 期 的 底 界 (图 3-28B) 。 该 岩心 大 致 可 以 划分 
为 3 个 时 代 的 沉积 地 层 ， 分 别 为 氧 同位 素 1 期 、2 期 和 3 ~4 期 ， 其 底 界 距 今 分 别 为 
12ka, 24ka 以 及 71ka。 在 氧 同位 素 地 层 学 上 ， 氧 同位 素 的 轻重 变化 不 仅 能 用 于 地 
层 划分 ， 而 且 还 可 以 指示 环境 ， 氧 同位 素 奇数 期 代表 间 冰 期 ， 反 映 了 暖 的 环境 ， 偶 
数 期 代表 冰期 ， 反 映 了 冷 的 条 件 〈 钱 建 兴 ，1999) 。 可 见 ，HD69 岩心 0 ~90cm 层 
段 属于 间 冰 期 环境 的 沉积 地 层 ，90 ~ 470cm 层 段 为 冰期 环境 沉积 ,根据 它们 的 时 
代 ， 可 以 算出 HD69 氧 同位 素 1 期 的 平均 沉积 速率 大 约 为 7. 50cm/ka， 氧 同位 素 2 《 55 ) 
期 的 平均 沉积 速率 约 为 31. 67cm/ka， 氧 同位 素 3 ~4 期 时 段 的 平均 沉积 速率 约 为 
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图 3-28 ”南海 沉积 物 岩 心 碳酸 钙 地 层 划分 


Жз у FOE 南海 天 然 气 水 合 物 沉积 物化 学 将 征 





GC10 
Q 
图 3-28 南海 沉积 物 岩心 碳酸 钙 地 层 划 分 ( 续 ) 
SO49-37KL 南海 “大 西洋 型 ”碳酸 钙 旋 回 引 自 钱 建 兴 ，1999; 
SO050-29KL“ 太 平 洋 型 ”碳酸 钙 旋 回 引 自 郑 连 福 等 ，1993 。 图 中 数字 1 ~6 代表 了 氧 同位 素 期 


9. 14cm/ka， 显 示 了 冰期 的 沉积 速率 明显 要 大 于 间 冰 期 。 位 于 溶 由 面 之 上 的 HD69 
的 碳酸 钙 含量 主要 受 陆 源 物 质 输入 的 影响 ， 冰 期 海平 面 下 降 ， 暴 露 的 陆地 面积 增 
大 ， 陆 源 物 质 输入 增加 ， 而 间 冰 期 海平 面 上 升 ， 出 露 的 陆地 面积 变 小 ， 陆 源 物质 
输入 相对 减少 。 

同样 ， 根 据 S049-37KL 岩心 的 碳酸 钙 地 层 时 标 ， 也 可 以 大 致 划分 HD26 和 
HD48 的 沉积 地 层 。HD26 岩心 的 碳酸 钙 含量 为 9. 06% ~74. 62% ， 岩 心 的 顶部 
至 590cm 层 段 的 碳酸 钙 含 量 较 低 ， 主 要 在 10% 左右 ， 而 590cm 层 位 以 下 碳酸 
钙 含量 突变 ， 达 50% 以 上 ， 这 是 由 于 该 层 位 存在 富 集 有 和 孔 虫 的 异常 层 位 。 然 
而 ， 该 岩心 590em 以 上 的 碳酸 钙 百 分 含 量变 化 ， 同 样 具有 S049-37KL 岩心 的 
特点 ， 其 190em 位 置 对 应 氧 同 位 素 1/2 期 界线 ， 即 ~ 190ст 层 段 大 致 对 应 氧 
同位 素 1 期 ，190cm 之 下 对 应 氧 同位 素 2 期 。 不 过 ， 由 于 570cm 之 下 存在 一 个 
碳酸 钙 异 常 层 位 ， 在 目前 的 取样 深度 上 无 法 划分 出 氧 同 位 素 1 期 的 底 界 ， 因 
此 ， 在 该 岩心 的 取样 深度 上 大 致 可 以 区 分 两 个 时 期 的 沉积 地 层 ， 氧 同位 素 1 期 
的 沉积 速率 分 别 为 15. 83cm/ka， 而 从 碳酸 钙 含量 曲线 图 3-28C 来 看 ， 对 应 的 
氧 同位 素 1 期 的 沉积 速率 显然 会 大 于 氧 同位 素 2 期 ， 同 样 显 示 了 冰期 的 沉积 速 
率 要 比 间 冰 期 高 的 特点 ， 表 明 冰 期 陆 源 物 质 输 入 较 高 。HD48 岩心 的 碳酸 钙 含 
量 为 7.80% ~17.73% ， 同 样 显示 了 陆 缘 海 沉积 物 碳酸 钙 含 量 较 低 的 特点 。 值 
得 注意 的 是 ， 整 个 碳酸 钙 曲线 中 在 370cm 处 出 现 一 个 碳酸 钙 高 值 ， 与 其 上 下 临 
近 位 置 的 变化 差别 很 大 ， 这 种 单独 存在 的 高 值 夹 层 往往 属于 不 适合 碳酸 钙 地 层 。 
学 研究 的 异常 层 位 ， 因 此 剔除 370cm 处 异常 点 后 ， 整 个 碳酸 钙 曲 线 图 3-28D 同 ( 57 J 
样 具有 “大 西洋 型 ”的 特点 ，170cm 处 对 应 了 氧 同位 素 1/2 期 的 分 界线 ， 在 该 
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岩心 的 深度 上 可 以 划分 出 氧 同位 素 1 期 和 氧 同位 素 2 期 两 个 地 层 ， 在 目前 的 取 


样 深 度 上 仍然 没有 包括 氧 同位 素 2 期 的 底 界 。 氧 同位 素 1 期 的 沉积 速率 约 为 
14. 17cm/ka, 

由 于 HD4、HD170、HD196A、HD319 岩心 总 体 的 碳酸 钙 变 化 呈现 “太平 洋 
型 "， 因 此 它们 的 地 层 划分 主要 参照 S050-29KL 的 碳酸 钙 旋 回 的 结果 。HD4 的 碳 
酸 钙 含 量 为 4. 10% ~ 6.61% ，HD170、HD196A、HD319 的 碳酸 钙 含 量 分 别 为 
2.74% ~8.68% 、2.93% ~7.22% 和 4.48% ~14.22%。 这 4 个 岩心 的 碳酸 钙 百 
分 含量 很 低 ， 显 示 了 陆 源 物质 的 稀释 作用 影响 了 碳酸 钙 的 含量 变化 。 这 种 碳酸 钙 
含量 特点 表明 ， 韩 江 、 曾 文 溪 和 高 屏 溪 等 河流 物质 的 输入 ， 控 制 了 HD4、 
HD170、HD196A 和 HD319 的 碳酸 钙 旋 回 。 从 图 3-28F 可 以 看 出 ，HD4 岩心 的 变 
化 特点 与 S050-29KL 非常 相似 ， 显 示 了 冰期 碳酸 钙 含 量 高 于 间 冰 期 的 “太平 洋 
型 ”特点 ， 该 岩心 的 190em 处 对 应 了 氧 同位 素 1/2 期 分 界线 ，470cm 处 大 致 对 应 
于 氧 同位 素 2/3 界线 ,沉积 年 龄 距 今 分 别 为 12ka 和 24ka。 据 此 我 们 可 以 计算 出 ， 
HD4 岩心 氧 同位 素 1 期 的 平均 沉积 速率 约 为 15. 83cm/ka， 氧 同位 素 2 期 的 平均 
沉积 速率 约 为 23. 33cm/ka。HD170 岩心 的 碳酸 钙 曲 线 存在 两 个 明显 的 高 低 旋回 ， 
包括 了 氧 同 位 素 1 期 和 2 期 的 沉积 序列 ， 与 S050-29KL 的 变化 吻合 (图 3-28G)， 
490cm 处 对 应 于 氧 同位 素 1/2 期 界线 ; HD196A 在 剔除 90cm 和 170cm 两 个 孤立 
的 异常 点 外 ， 碳 酸 钙 曲线 图 3-28H 仍然 呈现 了 “太平 洋 型 ”的 特点 ， 其 500cm 
处 对 应 于 氧 同位 素 1/2 期 分 界线 ， 同 样 具有 氧 同位 素 1 期 和 2 期 的 沉积 序列 ; 
HD319 岩心 的 碳酸 钙 变 化 特点 不 算 太 清晰 ， 不 过 对 照 S050-29KL 参考 线 ， 仍 然 
可 以 大 致 识别 出 450cm 对 应 了 和 氧 同位 素 1/2 期 分 界线 。HD170、HD196A 和 
HD319 在 目前 的 取样 深度 上 没有 达到 氧 同位 素 2 期 底 界 ， 因 此 只 可 计算 出 它们 在 
氧 同位 素 1 期 的 平均 沉积 速率 ， 分 别 约 为 40. 83cm/ka、41.67cm/ka ЖП 37. 50cm/ 
ka。 可 见 ， 该 水 深 环 境 下 的 沉积 速率 非常 高 ， 与 前 面 推测 的 河流 物质 的 大 量 输入 
的 结果 非常 吻合 。 

AbT ¥ BR i Z FÉ HD77、HD83、HD85、HD86V、HD109、HD133、 
HD200, СС10 8 条 岩心 中 ,除了 HD85 和 GC10 外 ， 它 们 的 碳酸 钙 旋回 基本 上 为 
“太平 洋 型 ”( 图 3-28J ~ Q) 。HD85 是 由 于 取样 深度 有 限 ， 碳 酸 钙 曲线 未 能 有 效 
地 显示 出 其 变化 规律 ， 而 GC10 则 在 多 个 层 位 存在 异常 的 重力 流 沉积 ， 扰 动 了 正 
常 的 沉积 序列 ， 因 此 其 碳酸 钙 沉 积 旋 回 无 法 识别 。 具 体 来 看 ，HD77 的 碳酸 钙 含 
量 为 1.46% ~44. 43% ，HD83 的 碳酸 钙 含量 为 1. 74% ~6.45% ，HD85 为 3.20% 
~10.77% , HD86V 为 1. 69% ~ 7.02%, HD109 为 0. 54% ~7.23%, HD133 为 
2.01% ~ 59. 39% ,HD200 为 0.96% ~5. 32% ，GC10 为 4.73% ~ 53.60% ， 这 些 
沉积 环境 岩心 的 碳酸 钙 含 量变 化 较 大 ， 其 中 HD77、HD133 、GC10 岩心 的 深部 碳 
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酸 钙 含量 均 大 于 40% 。 

HD77 岩心 顶部 第 一 个 碳酸 镍 含量 低 旋回 的 最 后 一 个 值 大 约 在 371. 5cm 处 ， 
参照 S050-29KL 曲线 ，HD77 岩心 的 氧 同 位 素 1/2 期 界线 大 致 可 以 划分 在 该 层 位 
(图 3-28J) 。HD77 岩心 376cm 附近 的 浮游 有 孔 虫 AMS*C 测 年 值 为 12 160 + 
60aBP 〈 陈 芳 等 ，2006) ， 即 约 12kaBP， 该 年 龄 值 的 层 位 与 HD77 岩心 的 碳酸 钙 
地 层 划 分 的 371. Sem 非常 接近 ,证 实 了 371. 5ст 大 致 为 HD77 岩心 氧 同 位 素 1/2 
期 的 分 界线 。 根 据 这 一 地 层 划分 ， 计 算出 HD77 岩心 氧 同位 素 1 期 的 平均 沉积 速 
率 约 为 30. 99cm/ka。 

HD83 的 碳酸 钙 百 分 含量 曲线 显示 了 З 个 时 期 的 沉积 序列 。250cm 处 对 应 于 
氧 同 位 素 1/2 期 分 界线 ，490cm 大 致 为 氧 同位 素 23 期 分 界线 。 该 岩心 包括 了 氧 
同位 素 1 期 、2 期 和 3 期 的 沉积 地 层 ， 根据 这 些 地 层 对 应 的 沉积 时 间 界 限 ， 计 算 
出 它 在 氧 同位 素 1 期 的 平均 沉积 速率 约 为 20. 83cm/ka， 氧 同位 素 2 期 的 平均 沉积 
速率 约 为 20. 00cm/ka。HD86V、HD109 和 HD200 的 碳酸 钙 曲 线 同样 与 S050- 
29KL 的 趋势 吻合 ， 呈 现 了 “太平 洋 型 ”碳酸 钙 旋回 的 特征 ， 清 晰 地 显示 了 3 期 
的 沉积 序列 。HD86V 岩心 的 170cm 对 应 了 氧 同 位 素 1/2 期 的 分 界线 ，430cm 为 
2/3 期 分 界线 ， 据 此 计算 得 出 氧 同位 素 1 期 的 平均 沉积 速率 约 为 14. 17cm/ka， 氧 
同位 素 2 期 的 平均 沉积 速率 约 为 21. 67cm/ka。HD109 岩心 的 190cm 处 为 氧 同位 
Ж 1/2 期 分 界线 ，390cm 处 为 /3 期 界限 ， 该 岩心 在 氧 同位 素 1 期 的 平均 沉积 速 
率 约 为 15.83cm/ka， 末 次 冰期 的 平均 沉积 速率 约 为 16. 67cm/ka。HD200 岩心 的 
151. Sem 处 为 氧 同 位 素 1/2 期 分 界线 ，310cm 处 为 氧 同 位 索 2/3 期 分 界线 ， 它 在 
氧 同位 素 1 期 的 平均 沉积 速率 约 为 12. 63cm/ka， 在 氧 同位 素 2 期 的 平均 沉积 速率 
约 为 13.21cm/ka。 

HD133 岩心 的 碳酸 钙 值 变化 幅度 较 大 (图 3-280), 但 曲线 变化 特征 不 是 十 
分 清晰 。 不 过 ， 陈 芳 等 (2006) 研究 南海 沉积 特征 时 ， 运 用 AMS*C 对 浮游 有 孔 
虫 进行 测 年 ， 获 得 260 ~ 280cm 处 的 年 龄 为 距 今 16ka 左右 。 因 此 ， 根 据 这 一 测 年 
结果 ， 仔 细 分 析 HD133 岩心 的 碳酸 钙 曲 线 变 化 特征 ， 认 为 190cm 大 致 为 氧 同位 
Ж 1/2 期 的 分 界线 是 合适 的 ， 距 今年 龄 大 约 为 12ka。 从 而 可 以 算得 该 岩心 在 氧 同 
位 素 1 期 平均 沉积 速率 约 15. 83cm/ka。 

通过 碳酸 钙 地 层 学 研究 发 现 ， 南 海 台 西南 海域 的 沉积 岩心 按照 沉积 环境 可 以 
分 成 3 组: 第 1 组 为 南海 碳酸 盐 溶 有 搁 面 之 上 、 碳 酸 钙 旋回 遵循 南海 “ 溶 峻 面 规 
律 ”的 沉积 物 ， 分 别 为 HD26 HD48 和 HD69， 分 布 在 南海 2000 ~ 3000m 等 深 线 
A (93-1); 第 2 组 为 溶 唉 面 之 上 、 不 遵循 南海 碳酸 钙 旋 回 “ 溶 腾 面 规 
律 ” 的 沉积 物 岩 心 ， 它 们 主要 临近 河口 入 海 处 ， 受 河流 携带 的 陆 源 物质 的 影 《 59 ) 
响 ， 这 类 岩心 包括 HD4、HD170、HD196A 和 HD319 ， 主 要 分 布 在 研究 区 的 东 
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北角 (图 3-1); $3 AARRE К, KERE BEE ЖАТЫН “КИЕ” 
的 沉积 物 岩 心 ， 包 括 HD77、HD83、HD86V、HD109、HD133 、HD200， 分 布 
在 海区 东北 偏 东 的 位 置 (图 3-1)。 这 3 组 岩心 的 平均 沉积 速率 存在 差别 ( 表 
3-6) ， 其 中 第 2 组 岩心 的 平均 沉积 速率 最 高 , 第 3 组 次 之 ,第 1 组 相对 较 低 。 
根据 各 组 岩心 的 分 布 位 置 (图 3-1)， 可 以 推测 台 西 南海 域 的 物 源 输入 主要 来 
自 东 北方 向 ， 其 中 韩 江 、 台 湾 高 屏 溪 、 曾 文 溪 ， 其 至 长 江口 的 河流 物质 的 供 
应 ， 是 该 区 物 源 的 主要 来 源 。 


93-6 南海 台 西 南海 域 沉 积 物 岩 心地 层 氧 同位 素 期 划分 及 平均 沉积 速率 












































жы | ме ЖЕНИЗ RRA cm 氧 同位 过 各 期 平均 沉积 速率 / (emyka) 
1/2(12КаВР) | 2/3(24КаВР) | 4/5(71kaBP) 1 期 2 期 3~4 期 
HD26 190 == = 15. 83 == ج‎ 
1 HD48 170 = = 14.17 „= = 
HD69 90 | 470 832 7.50 31.67 7.70 
HD4 190 470 一 15. 83 23.33 =. 
нр170 | 490 = a 40. 83 — == 
> HDI96A 500 چ‎ == 41.67 = = 
HD319 450 = = 37. 50 “= = 
HD77 371.5 ج‎ же 30. 99 ==; = 
| HD83 250 490 = 20. 83 20.00 = 
HD86V 170 430 = 14.17 21.67 = 
> HD109 190 390 a 15. 83 16. 67 = 
HD133 190 and = 15. 83 = | = 
D200 151.5 310 Ti 12. 63 13.21 == 


























3.4.2 主 量 元 素 及 微量 元 素 特征 


如 上 所 述 ， 根 据 碳酸 钙 旋回 的 变化 特点 与 地 层 划 分 ， 将 南海 台 西南 海域 的 
( ) 15 条 沉积 物 岩心 划分 为 3 组 ， 以 有 利于 更 加 清晰 地 讨论 其 化 学 元 素 的 变化 特点 。 
第 1 组 岩心 主要 分 布 在 水 深 2465 ~2778m 环境 ， 总 体 上 以 正常 深海 沉积 为 主 
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( 陈 芳 等 ，2006) ， 它 们 的 CaCO, 含量 在 3 组 岩心 中 含量 最 高 。HD26、HD48 和 
HD69 岩心 的 化 学 组 分 在 氧 同位 素 2 期 和 氧 同 位 素 1 期 呈现 了 一 定 的 变化 特征 
(图 3-29 ~ 图 3-34) 。HD26 岩心 的 AL 0, 、Si0, Na,O, K,O, TiO,, MgO, Ее,0, 
从 氧 同位 素 2 期 地 层 的 370cm 起 ， 至 整个 氧 同 位 素 1 期 ， 相 对 比较 稳定 〈 图 3- 
29) ， 仅 仅 是 Al0, К,0. Т,0 . MgO 和 FeO, 等 在 150cm 附近 略 有 波动 ， 可 能 
反映 了 河流 物质 输入 增加 的 短期 变化 。Mn0 基本 上 保持 稳定 ， 仅 仅 是 在 氧 同位 
素 1 期 30em 处 至 海底 表面 ， 含 量 突然 激增 ， 这 是 它 的 氧化 物 或 氢 氧 化 物 容易 在 
海底 表面 形成 的 结果 。P,0s 、Al0, 、Si0, Na,O, K,O, MgO, TiO,, Fe,0, 等 
的 变化 趋势 相似 ， 在 570cm 附近 出 现 一 个 低 值 。 沉 积 物 中 的 Р,О, 主要 来 自 有 机 
质 、 海 鱼 骨 骼 和 和 氧化 铁 中 (Froehlich et al., 1988; van Cappellen and Berner, 
1988; van Cappellen and Ingall，1994)， 这 三 种 物质 对 磷 具 有 很 强 的 吸附 作用 ， 
POs 可 以 反映 古 生 产 力 和 陆 源 输入 ， 但 从 其 变化 趋势 与 其 他 亲 陆 源 的 氧化 物 来 
判断 ， 该 岩心 的 P,0; 主要 受 陆 源 物 质 输入 影响 。 从 各 元 素 氧化 物 含量 物 变化 情 
况 来 看 ， 在 氧 同 位 素 2 期 地 层 570cm 之 下 ， 各 元 素 氧 化 物 含量 均 显著 降低 ， 反 映 
了 当时 存在 一 个 物 源 供应 变 少 的 阶段 。 同 样 ，HD26 岩心 的 微量 元 素 Co、Cu、 
Ni, Pb, Cr, Zn, Zr, Ba, Sc 同样 具有 主 量 元 素 的 变化 特点 ， 在 氧 同位 素 2 期 地 
层 570cm 之 下 ， 所 有 的 元 素 均 出 现 一 个 含量 低谷 (图 3-30) ， 同 样 揭示 了 陆 源 物 
Al,O,/% SiO/% Na,O/% K,0/% MgO/% 
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图 3-29 HD26 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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质 输入 直接 影响 该 岩心 化 学 组 分 的 变化 。 值 得 注意 的 是 ，Sr 的 含量 变化 与 其 他 的 
微量 元 素 的 增长 呈 反 相关 系 ， 在 570cm 之 下 突然 增加 ， 从 稳定 的 300 x 10“ 激 增 
到 900 x 10“ 以 上 。 海 洋 沉积 物 中 的 Sr 往往 存在 于 生物 体 中 ， 因 此 Sr 的 增加 ， 
反映 了 当时 陆 源 物质 输入 的 稀释 作用 降低 、 钙 质 生物 较 高 的 沉积 环境 。 可 见 ， 
HD26 岩心 在 其 整个 沉积 历史 上 ， 曾 经 存在 河流 物质 供应 变 少 的 阶段 ， 而 这 个 阶 
段 主要 发 生 在 氧 同位 素 2 期 底部 570cm 之 下 。 
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图 3-30 HD26 岩心 微量 元 素 变化 剖面 


HD48 岩心 的 主 量 元 素 中 ，Al,0;、K,0、Ti0, МЕ0. Ее,0,. P0; 整体 上 变 
化 相对 比较 稳定 (图 3-31) ， 仅 仅 是 MeO 在 氧 同位 素 1 期 出 现 一 个 明显 的 变化 峰 
值 ， 从 该 时 期 的 CaCO, 含量 达到 了 最 高 值 来 看 ， 可 知 MeO 主要 存在 于 钙 质 生物 
ОНЯ) Ф. 510,. №,0, Мп0 含量 在 氧 同位 素 1 期 和 氧 同位 素 2 期 均 发 生 较 
明显 的 波动 ，Si0, 在 末次 冰期 500cm 以 下 比较 稳定 ,含量 为 整个 岩心 沉积 序列 中 
最 高 值 ， 自 500cm EE, ЖЫК, EAER 2 期 与 氧 同 位 素 1 期 的 分 界线 上 
达到 最 低 值 ，Na,0 和 MnO 也 呈现 相似 的 变化 特点 。 岩 心 的 微量 元 素 在 垂直 剖面 
上 的 变化 也 呈现 与 主 量 元 素 一 样 的 变化 趋势 ， 大 部 分 在 冰期 和 间 冰 期 的 分 界线 上 
处 于 最 低 含量 值 ， 只 有 Sr, Zr 和 Ba 的 趋势 相反 。 前 面 表层 沉积 物 分 析 结果 显 
示 ，Al0, K,O, TiO, 等 元 素 含量 主要 受 陆 源 物 质 的 影响 。 前 人 研究 〈 Wehaus- 
en and Brumsack, 2002) 指出 ， 晚 更 新 世 以 来 的 南海 沉积 物 中 Al, К 主要 反映 河 


流 沉积 的 变化 ，Si、Ti、Zr 主要 是 反映 风 成 沉积 的 变化 ，Ba 主要 反映 当时 的 表层 
生产 力 。 然 而 ，Peterson 等 (2000) 和 Haug 等 (2003) 在 研究 大 西洋 古 气候 变 
迁 时 ，Ti 被 用 于 指示 河流 物质 的 输入 。 因 此 ， 综 合 考虑 各 种 因素 和 分 析 各 种 元 素 
的 变化 特征 ， 该 岩心 的 河流 物质 输入 在 氧 同位 素 2 期 变化 不 大 ， 仅 仅 在 氧 同位 素 
1 期 地 层 的 顶部 出 现 过 一 次 较 大 的 河流 物质 的 输入 ， 而 该 岩心 的 Si0, 的 变化 可 能 
不 仅仅 是 风 成 沉积 的 指示 ， 更 多 的 是 反映 陆 源 物质 和 生物 作用 的 变化 。 在 500cm 
之 下 的 冰期 地 层 ，Si0, 与 ALO, 含量 变化 趋势 相近 ， 可 以 看 出 Si0, 主要 受 陆 源 作 
用 的 影响 ， 而 在 500ст 之 上 的 部 分 冰期 地 层 至 间 冰 期 地 层 ， 其 变化 趋势 不 再 与 
ALO, 同步 ， 而 与 CaCO, 含量 变化 成 反 相 ， 显 示 了 随 着 地 质 环境 的 变化 ， 钙 质 生 
物 的 大 量 繁殖 降低 了 510, 的 含量 比例 ， 因 此 ， 该 时 期 的 生物 作用 影响 了 SiO, 的 
变化 。 同 时 ， 在 氧 同位 素 1/2 期 / 间 冰 期 界线 之 后 Al:0: 缓慢 下 降 和 Zr 的 增加 
(图 3-31， 图 3-32) ， 都 表明 在 冰期 向 间 冰 期 过 渡 期 间 ， 河 流 物质 输入 减少 ， 风 
成 物质 短期 增加 。 
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图 3-31 HD48 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 


HD69 岩心 的 Al,0;、Si0,、Na,0、K,0、Ti0, 以 及 Ее,О, 在 整个 岩心 中 的 变 
化 趋势 基本 相似 ， 在 冰期 含量 较 高 ， 而 在 间 冰 期 的 含量 变 低 (图 3-33)。 这 些 亲 
陆 源 的 元 素 含量 的 变化 特征 表明 ， 随 着 南海 冰期 海平 面 下 降 ， 出 露 陆地 面积 增 
大 ,使 得 陆 源 物 质 输 入 量 增加 ， 而 间 冰 期 则 反之 。 这 种 规律 在 HD69 岩心 中 表现 
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图 3-32 нрав 岩心 微量 元 素 变化 剖面 


的 最 为 明显 ， 与 其 碳酸 钙 旋回 一 样 ， 灵 敏 地 记录 了 南海 冰期 和 间 冰 期 的 气候 变 
{o MnO 基本 上 在 整个 岩心 沉积 序列 中 变化 不 大 ， 仅 仅 在 末次 间 冰 期 的 沉积 物 
浅 表层 含量 突然 增加 ， 这 与 沉积 物 浅 表层 相对 富 氧 有 关 ， 因 为 在 富 氧 环境 下 ， 
Mn 离子 多 以 颗粒 态 MnO 沉淀 富 集 。P,0s 的 变化 保持 相对 稳定 ， 可 能 显示 该 站 位 
所 处 的 水 深 位 置 的 生产 力 变化 不 大 。 微 量 元 素 中 ，Pb、Zn、Cr、zr 的 变化 趋势 
相对 明显 地 显示 了 陆 源 物质 输入 的 变化 ， 在 冰期 的 含量 相对 较 高 (图 3-34) 。 而 
Sr 的 变化 趋势 与 CaCO; 十 分 相似 ， 显 示 了 Sr 主要 吸附 在 钙 质 生物 壳 体 中 ， 属 于 
亲生 物 源 的 特征 。Ba 主要 在 冰期 的 后 期 以 及 间 冰 期 含量 较 高 ， 可 能 反映 了 表层 
生产 力 逐 渐 增 强 的 特点 。 

第 2 组 岩心 主要 位 于 研究 区 的 东北 角 ， 台湾 海峡 人 海口 处 ,水 深 为 
1616 ~2420m， 主 要 包括 HD4, HD170, HD196A 以 及 HD319 岩心 ， 陆 源 物 
质 特 别 丰 富 、 沉 积 类 型 比较 单一 、 未 见 非 正常 沉积 〈 陈 芳 等 ，2006 ) 。 该 组 
岩心 的 显著 特点 是 СаСО, 含量 很 低 (图 3-28F ~ I) 。 整 体 上 来 看 ，Al0;、 
510, 等 与 陆 源 物 质 密切 相关 的 氧化 物 的 含量 较 高 ， 而 且 比 较 稳 定 ， 表 明 该 沉 
积 环 境 的 陆 源 物质 的 供应 比较 丰富 和 稳定 ,在 冰期 和 间 冰 期 的 变化 不 大 (图 
3-35 ~ 图 3-42)。 
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W 3-33 HD69 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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图 3-34 HD69 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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图 3-35 нра 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 

Co/10* Cw10* Ni/10* Pb/10* 7/10 


05,2025 0 20 0 4% W 00 0 10 20 30 0 10 20 30 





深度 cm 
ев 8 


с D Е 
Sc/l0* Zr/10% Ba/10* 
40 10 15 20 40 80 120 160 200400 600 800 


S 





深度 /cm 
TER 


图 3-36 HD4 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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图 3-37 HD170 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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图 3-38 HD170 岩心 微量 元 素 变 化 剖面 
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图 3-39 HD196A 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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图 3-40 HD196A 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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图 3-41 HD319 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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图 3-42 ”HD319 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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нра 岩心 的 ALO, 在 氧 同位 素 2 期 出 现 一 个 峰值 ， 反 映 了 在 该 时 期 出 现 过 短 
暂 的 高 陆 源 物质 输入 。SiO0, 在 整个 沉积 时 期 均 保持 较 稳定 的 含量 。Na,0、K,0、 
MgO 则 呈现 了 微小 的 波动 ， 可 能 反映 了 陆 源 物质 源 区 的 气候 变化 。Ti0, 和 Fe,0; 
含量 在 冰期 含量 较 低 ， 而 在 间 冰 期 的 含量 较 高 ， 这 表明 冰期 的 河流 携带 的 物质 含 
较 低 的 Ti Al Fe, MnO 在 冰期 / 间 冰 期 沉积 中 含量 相对 稳定 ， 仅 仅 在 最 表层 呈现 最 
大 值 ， 其 原因 是 Mn 离子 在 富 氧 的 海底 表面 容易 形成 氧化 物 沉淀 。 微 量 元 素 Co、 
Cu, №, РЬ, Sc 等 含量 均 在 50 x10“， 含量 波动 不 是 十 分 显著 ，Cr、Zr 等 在 整 
个 沉积 序列 变化 相对 明显 ， 在 冰期 和 间 冰 期 的 后 期 均 呈现 增高 的 趋势 ， 显 示 了 物 
源 的 变化 。 与 海洋 生产 力 密 切 相 关 的 Ba， 在 氧 同 位 素 2 期 底 界 出 现 一 个 峰值 ， 
显示 了 该 时 期 海洋 生产 力 比 其 他 时 期 旺盛 。 

HD170 岩心 各 主 量 元 素 的 变化 也 相对 稳定 ，Al:0, 的 含量 在 冰期 和 间 冰 期 地 
层 中 几乎 保持 不 变 ，Si0, 仅仅 在 冰期 / 间 冰 期 分 界 附近 略 有 降低 ， 可 能 主要 是 硅 
质 生物 变化 的 影响 ， 而 陆 源 硅 质 的 输入 变化 不 大 。Ti0;: 从 冰期 到 间 冰 期 略为 增加 
的 特点 ， 显 示 了 河流 物质 在 间 冰 期 稍微 增加 。 该 岩心 微量 元 素 Co, Cu, Cr, Se, 
Zr 等 在 冰期 和 间 冰 期 沉积 略 有 波动 ， 主 要 受到 陆 源 物 质 输入 的 影响 。Ba 在 氧 同 
位 素 2 期 出 现 一 个 峰值 ， 与 HD4 的 Ba 的 情况 相似 ， 反 映 了 海洋 古 生 产 力 的 短暂 
增加 。HD196A 岩心 的 Al,0,, SiO,, Na,0, K,O 的 含量 在 冰期 和 间 冰 期 保持 相 
对 稳定 ，MgO、Ti0, Ее,0, 呈现 一 些 波动 ， 总 体 上 显示 了 陆 源 物质 相对 稳定 。 
MnO 在 冰期 项 界 和 间 冰 期 顶 界 都 有 所 增加 ， 说 明 冰 期 最 后 阶段 也 和 间 冰 期 现代 
海洋 表面 一 样 ， 相 对 富 含 氧气 。 微 量 元 素 Co, Cu, Ni, Pb, Sc 等 没有 明显 波动 ， 
Zn, Cr 和 Zr 在 整个 地 层 中 出 现 了 较 明 显 的 变化 。Ba 含量 在 氧 同位 素 2 期 出 现 多 
个 峰值 ， 也 显示 了 随 着 冰期 陆 源 物质 输入 增加 ， 陆 缘 海 区 古 生 产 力 随 之 增加 的 特 
点 。HD319 岩心 的 主 量 元 素 变化 也 不 大 ， 所 有 和 氧化 物 在 氧 同 位 素 2 期 / 氧 同位 素 
1 期 分 界线 上 略 有 降低 ， 显 示 了 在 该 时 期 陆 源 物质 的 变化 ， 但 总 体 上 陆 源 物质 的 
供应 还 是 比较 稳定 的 。P,0; 的 含量 在 氧 同位 素 1 期 和 氧 同位 素 2 期 均 有 较 大 的 波 
动 ， 但 在 氧 同位 素 1 期 含量 较 高 。 微 量 元 素 同样 在 氧 同位 素 2 期 / 氧 同 位 素 1 期 
分 界线 上 存在 波动 ， 记 录 了 该 时 期 物 源 的 变化 。Sr 在 500cm 达到 最 高 值 ， 与 
CaC0, 的 变化 曲线 一 致 ， 显 示 了 它 主 要 反映 了 钙 质 生物 的 变化 。Ba 含量 变化 曲线 
表明 ，HD319 岩心 在 氧 同位 素 2 期 和 氧 同位 素 1 期 存在 短暂 的 古 生 产 力 的 增加 。 

从 HD4、HD170、HD196A 以 及 HD319 岩心 的 主 量 元 素 和 微量 元 素 含量 变化 来 
看 ， 该 组 岩心 的 陆 源 输入 比较 稳定 ， 但 在 冰期 和 间 冰 期 的 不 同 阶段 存在 不 同 陆 源 物 
质 的 差异 ， 而 且 古 生产 力也 略 有 波动 。 这 与 这 些 岩 心 处 于 水 深 较 浅 ， 距 离 陆 岸 较 近 
的 沉积 环境 非常 吻合 ， 冰 期 和 间 冰 期 海平 面 的 升降 对 它们 物 源 的 影响 不 大 。 

第 3 组 岩心 的 水 深 为 3008 ~ 3426m， 是 南海 台 西南 海域 取样 水 深 最 大 的 区 


域 。 该 组 岩心 岩 性 复杂 、 浊 流 沉 积 比 较 发 育 ， 陆 源 物质 石英 、 长 石和 生物 碎 展 明 
显 增加 〈 陈 芳 等 ，2006) 。 因 此 ， 在 化 学 组 分 上 出 现 多 变 的 现象 ， 在 冰期 和 间 冰 
期 沉积 中 各 化 学 组 分 变化 情况 较 前 面 两 组 复杂 (图 3-43 ~ 图 3-58)。 

HD77 岩心 的 Al,O,, SiO,, K,O, MgO, TiO,, Ее,0, 变化 趋势 比较 一 致 
(图 3-43) ， 在 氧 同位 素 2 期 400 ~550cm 地 层 均 出 现 一 个 明显 的 低 值 ， 与 该 岩心 
的 CaCO, 呈现 反 相 变化 ， 表 明 在 冰期 海平 面 下 降 的 时 候 ， 该 岩心 所 处 水 深 的 海洋 
环境 钙 质 生物 相当 丰富 ， 主 要 以 陆 源 物质 较 低 、 钙 质 生 物 为 主 的 沉积 组 分 。MnO 
在 该 岩心 层 位 也 明显 变 低 ， 表 明 该 层 位 对 应 的 沉积 环境 相对 厌 氧 ， 因 为 厌 氧 状态 
下 Mn 主要 以 溶解 态 存在 于 水 体 中 。 这 与 该 时 期 生物 活跃 ， 消 耗 较 多 的 氧气 的 古 
环境 吻合 。 从 P,0; 的 变化 来 看 ， 并 没有 与 生物 源 的 CaCO, 共 变 ， 表 明 物 源 输入 
的 影响 比 生物 要 大 ， 它 主要 来 自 陆 源 物质 。 微 量 元 素 的 变化 曲线 基本 上 也 在 氧 同 
位 素 2 期 呈现 一 个 明显 的 谷 ， 主 要 反映 了 生物 碳酸 钙 沉积 对 它们 的 影响 (图 3- 
44). ЖЖ Sr 的 变化 与 CaCO, 一 致 ， 表 明 该 岩心 中 的 Sr 主要 来 自 于 生物 源 。 
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图 3-43 HDT 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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HD83 岩心 化 学 组 分 在 冰期 和 间 冰 期 的 变化 不 大 ， 表 明 该 岩心 所 处 的 沉积 环境 
的 物 源 输 入 相对 稳定 、 钙 质 生物 没有 出 现 大 量 繁殖 的 现象 。 不 过 ，Si0, 在 氧 同位 素 (71) 
1 期 较 高 ， 可 能 反映 了 硅 质 生物 组 分 的 变化 。Ti0, 的 变化 趋势 在 氧 同位 素 1 期 达到 
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| юй, 表明 河流 物质 的 输入 在 现代 明显 有 增加 的 趋势 (图 3-45 ) 。 微 量 元 素 Co, 


Co/10* Cw10* Ni10* Pb/10* Zn/10* 
10 20 30 40 0 20 40 60 0 20 40 60 0 20 40 60 0 100200300 
0 ыык ™ 1 








с D E 


Cr/10* Sr/10* Sc/10* Zr/10° Ва/10° 
0 40 80 120 0 200400600 5 10 15 20 0 50 100 150 0 200 400 600 




















0 
200 
‘wae 
x 400 
Ж 
600 
800 
G H 1 
图 3-44 HD77 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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图 3-45 HD83 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 


Cu, Ni, Se 等 与 Al0, 的 变化 相似 〈 图 3-46) Sr 与 CaCO, 的 变化 相 一 致 ， 表 明 其 
主要 来 自 钙 质 生物 。Ba 在 末次 间 冰 期 上 部 和 氧 同 位 素 3 期 地 层 含量 较 高 。 
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图 3-46 HD83 岩心 微量 元 素 变化 剖面 


HD85 岩心 的 Al,.0;、K,0、MgO、Ti0, 等 在 300cm 层 位 均 出 现 一 个 低 值 ， 在 
其 余地 层 中 保持 相对 稳定 (图 3-47) ， 它 们 的 变化 趋势 与 CaC0, 反 相 ， 表 明 主 要 
受到 钙 质 生物 沉积 的 影响 ， 该 层 位 发 现 有 钙 质 生物 粉 砂 质 薄 层 〈 陈 芳 等 ，2006 ) 。 
SiO, „ Fe,0, 在 300cm 层 位 的 波动 ， 可 能 与 该 层 位 存在 碎 悄 流 沉积 有 关 ，Mn0O 则 
可 能 跟 钙 质 生物 有 关 ， 因 为 在 某 些 情况 下 ，MnO 有 吸附 碳酸 盐 的 现象 ( Boyle, 
1983)。P,0; 的 含量 在 整个 沉积 序列 上 保持 稳定 。 微 量 元 素 Co, Cu, Ni, Pb, 
Cr, Se, Zr 等 也 是 在 300cm 处 出 现 波动 (图 3-48)， 总 体 上 与 大 部 分 主 量 元 素 变 
化 一 致 ，Zn 在 150cm 附近 出 现 一 个 高 值 ， 可 能 与 该 岩心 陆 源 碎 悄 物质 组 分 的 变 
化 有 关 ， 该 层 位 的 物 源 比较 富 含 Zn 元 素 。Ba 在 200 ~ 500cm 变化 明显 ， 可 能 与 
陆地 碎 民有 关 。 研 究 发 现 ，HD85 岩心 在 190 ~ 534cm 层 段 陆 源 碎 悄 矿物 含量 偏 
高 ， 并 发 现 有 重 晶 石 〈 陈 芳 等 ，2006) 。 

HD86V 岩心 的 主 量 元 素 在 冰期 和 间 冰 期 没有 出 现 明显 的 波动 (图 3-49) ， 显 
示 了 沉积 环境 和 物 源 的 相对 稳定 。 仅 仅 是 MnO 在 沉积 物 表 面 含量 出 现 峰值 ， 这 
与 Mn 在 海底 表面 容易 形成 氧化 物 的 特性 有 关 。 微 量 元 素 也 表现 得 比较 稳定 ， 只 
有 Zn 和 Ba 在 氧 同位 素 3 期 的 间 冰 期 地 层 含量 稍 高 (图 3-50)。HD86V 岩心 的 主 
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PA 3-47 HD85 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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图 3-48 HD85 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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图 3-49 HD86V 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 


мло Pb/10* 7/10* 
60 20 40 60 0 20 40 60 0 100 200 300 
1 a 








B с D 


Cr/10* 5110 ел0 210% Ba/10* 
0_0 0 0 100 200 300 5 10 15 20 0 50 100150 200 400 600 800 


F G H I J 
图 3-50 HD86V 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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量 元 素 和 微量 元 素 的 变化 表明 ， 该 岩心 的 沉积 组 分 比较 稳定 单一 ， 这 与 以 前 的 研 
究 成 果 一 致 ， 该 岩心 的 岩 性 比较 单一 ， 沉 积 物 主要 有 石英 、 长 石 、 黏 士 和 钙 质 生 
物 组 成 〈 陈 芳 等 ，2006) 。 

HD109 岩心 的 化 学 组 分 与 HD86V 比较 相似 ， 所 有 的 主 量 元 素 含量 均 没 有 明 
显 的 变化 ， 表 明 在 冰期 和 间 冰 期 的 沉积 环境 变化 不 大 〈 图 3-51 ) 。 微 量 元 素 也 没 
有 出 现 太 大 的 波动 ， 只 有 Pb, Zn, Sr, Zr, Ba 在 氧 同 位 素 2 期 和 氧 同位 素 1 期 
出 现 短暂 的 变化 (图 3-52) РЬ, Zn, Zr 的 波动 可 能 与 物 源 的 变化 有 关 ，Sr 主要 
受 生物 碳酸 钙 的 影响 ， 与 CaCO, 的 变化 一 致 。Ba 在 氧 同位 素 2 期 和 和 氧 同位 素 1 
期 出 现 的 峰值 ， 可 能 与 重 晶 石 的 沉积 有 关 。 
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图 3-51 HD109 岩心 主 量 元 素 比 较 剖 面 


HD133 岩心 的 化 学 组 分 变化 较 大 ，Al0, 、Si0, Ма,О, K,O, MgO, TiO,, 
FeO, 等 在 氧 同 位 素 2 期 260 ~ 400cm 的 含量 明显 偏 低 ， 与 上 下 地 层 形成 明显 的 
对 比 (图 3-53)。 这 些 元 素 的 含量 变化 与 CaCO, 变化 呈现 反 相 ， 显 示 了 它们 的 含 
量 受 生物 沉积 的 稀释 。260 ~ 400cm 主要 的 岩 性 为 含 钙 质 生物 的 砂 ( 陈 芳 等 ， 
2006) ， 进 一 步 说 明了 该 岩心 存在 生物 碳酸 钙 的 沉积 序列 。 只 有 MnO 和 Р,О, 的 含 
量 没 有 受到 生物 沉积 的 影响 ， 在 整个 岩心 中 保持 较 稳定 。 除 了 Sr 以 外 ， 所 有 的 微 
量 元 素 也 在 260 ~400cm 层 位 含量 偏 低 (E 3-54), T Sr 则 表现 为 含量 达到 最 高 值 ， 
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图 3-52 HD109 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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图 3-53 HD13 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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图 3-54 HD133 岩心 微量 元 素 变化 剖面 


与 CaCO, 的 变化 趋势 一 致 

HD200 岩心 的 А1,0, 在 整个 沉积 序列 保持 稳定 ， 含 量 在 16% 左右 。Si0, 在 
氧 同位 素 2 期 和 氧 同位 素 3 期 间 冰期 的 若干 地 层 略 有 增加 ， 但 幅度 不 大 。 
Naz0、Mg0 和 FeO; 变化 不 大 ，K,0、Ti0, 在 氧 同位 素 2 期 开始 ， 一 直到 氧 同 
位 素 1 期 的 现代 沉积 ， 略 有 降低 ，P,0s 则 正好 表现 相反 的 趋势 。Ti0, 和 K,O 
的 变化 特点 ， 反 映 了 氧 同位 素 2 期 之 后 ,该 岩心 的 河流 物质 输入 略 有 降低 (图 
3-55) 。 微 量 元 素 中 ，Co、Ni 相对 保持 稳定 ，Cu 在 岩心 的 底部 出 现 一 个 峰值 
РЬ, Zn 在 整个 沉积 时 空 跨度 上 出 现 3 КИМЕ, Cr, Se, Zr 等 也 存在 一 定 的 含 
量 波动 (图 3-56) 。Sr 的 变化 曲线 与 CaCO, 非常 一 致 ， 显 示 了 其 亲生 物 源 的 特 
to Ba 的 变化 趋势 与 P0, 很 相似 ， 自 氧 同 位 素 2 期 以 来 ， 含 量 较 高 ， 反 映 了 
海洋 生产 力 的 增加 。 

GC10 岩心 的 主 量 元 素 和 微量 元 素 的 变化 呈现 比较 复杂 的 情况 ， 跟 СаСО, 一 
样 ， 无 法 识别 它 在 沉积 历史 上 的 演变 。 岩 心 的 Al,0,、Si0,、Na,0、K,0、MgO、 
TiO, FeO, 等 主 量 元 素 以 及 Co, Cu, Ni, Pb, Zn, Cr, Sr, Se, Zr, Ba 等 微量 
元 素 在 整个 岩心 中 含量 高 低 交 蔡 变化 〈 图 3-57， 图 3-58) ， 显 示 了 该 岩心 沉积 环 
境 非常 不 稳定 。 该 岩心 存在 很 大 一 部 分 非 正 常 的 半 深 海 - 深海 沉积 ， 沉 积 物 粒度 
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图 3-55 HD200 岩心 主 量 元 素 变化 剖面 
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图 3-56 ”HD200 岩心 微量 元 素 变化 剖面 
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图 3-58 СС10 岩心 微量 元 素 变化 剖面 


жуз. 287 南海 天 然 气 水 合 物 沉积 物化 学 将 征 





分 析 表 明 ， 该 岩心 的 粒度 呈现 多 成 因 的 双 峰 分 布 ， 显 示 了 复杂 的 水 动力 条 件 。 有 
孔 虫 生物 地 层 学 研究 也 表明 ， 该 岩心 存在 大 量 的 再 沉积 ， 存 在 生物 沉积 和 陆 源 碎 
居 沉 积 交替 互 存 的 现象 ， 重 力 流 再 沉积 现象 发 育 〈 梁 金 强 等 ，2005) 。 因 此 ， 该 
岩心 化 学 组 分 复杂 变化 ， 是 由 其 存在 重力 流 沉积 所 致 。 

从 上 面 的 3 组 岩心 的 化 学 组 分 变化 特点 可 知 , 第 1 组 岩心 属于 正常 的 深海 一 
半 深 海 沉积 ,沉积 物 组 分 容易 受 冰期 / 间 冰 期 海平 面 变化 、 物 源 输 入 变化 影响 ， 
碳酸 钙 沉 积 相对 较 高 ; 第 2 组 岩心 的 陆 源 物质 组 分 非常 丰富 ， 沉 积 物 中 的 化 学 组 
分 变化 不 大 ， 反 映 了 陆 源 物质 供应 的 稳定 ; 第 3 组 岩心 部 分 岩心 化 学 组 分 变化 复 
杂 ， 既 有 正常 的 深海 沉积 ， 也 存在 非 正 常 沉积 〈 重 力 流 沉积 ) ， 岩 性 变化 相对 复 
杂 ， 碳 酸 盐 沉积 总 体 较 低 ， 以 浊 流 沉积 发 育 为 特点 。 总 体 上 说 ，3 组 岩心 的 物质 
来 源 主要 来 自 陆 源 ， 以 陆地 的 岩 屑 、 风 化 物质 为 主 。 


3.4.3 ”有 机 碳 特点 


沉积 物 中 有 机 质 含量 往往 可 以 指示 其 生 烃 能 力 ， 例 如 ， 生 物 成 因 天 然 气 就 可 
以 通过 有 机 质 的 微生物 分 解 而 形成 。 海 洋 沉积 物 中 CH, 和 СО, 的 碳 源 主要 来 自 
有 机 碳 (Paull et al.，2000) 。 因 此 ， 人 掌握 南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心 的 有 机 质 含 
量 情况 ， 有 助 于 评价 该 海区 天 然 气 赋 存 的 可 能 性 。 

南海 台 西 南海 域 15 条 岩心 的 有 机 碳 含量 如 表 3-7 所 示 ， 从 表 3-7 可 以 看 
出 ，3 组 不 同 水 深 范 围 的 岩心 的 有 机 质 含量 差别 不 明显 ， 总 体 上 有 机 碳 含量 属 
于 中 等 偏 高 HD26, HD48, HD69 岩心 的 有 机 碳 最 小 值 分 别 为 0.16% 、 
0. 90% 、0. 66% ,最 大 值 分 别 为 1.51% 、1.81% 、1. 53% ， 平 均值 分 别 为 
0. 87% 、1.47% 、1. 11% HD4, HD170, Нр196А, HD319 岩心 的 有 机 碳 含 
量 最 小 值 分 别 为 0.61% 、0. 62% 、0.71% 、0. 62% ， 最 大 值 分 别 为 1. 61% 、 
1.44% 、1.91% 、1. 13% ， 平 均值 分 别 为 1. 03% 、1. 00% 、1. 08% 、0.76% 。 
第 3 组 岩心 的 有 机 碳 情况 也 基本 如 此 ，HD77 有 机 碳 最 小 值 为 0.22% ， 最 大 值 
为 0.90% ， 平 均值 为 0.58%; HD83 有 机 碳 最 小 值 为 0.46% ， 最 大 值 为 
1.06% ， 平 均值 为 0.76% ; HD85 有 机 碳 最 小 值 为 0.48% ， 最 大 值 为 1.25% ， 
平均 值 为 0. 69% ; HD86V 有 机 碳 最 小 值 为 0. 82% ， 最 大 值 为 1. 61% ， 平 均值 
为 1.26%; HD109 有 机 碳 最 小 值 为 0.72% ， 最 大 值 为 1.46% ， 平 均值 为 
1.18%; HD133, HD200, GC10 岩心 的 有 机 碳 最 小 值 分 别 为 0. 32% 、0. 50% 、 
0.42% ,最 大 值 分 别 为 1.35% 1.19%. 1.74%, ЖН У 1 20 0.856. { 81 
0. 85% , 0.81% o 
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表 3-7 南海 台 西南 海域 各 岩心 有 机 碳 含量 
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站 位 Km 最 小 值 /% 最 大 值 /% 平均 值 /% 

HD4 2232 0.61 1.61 1.03 

HD26 2465 0.16 1.51 0.87 

HD48 2778 0.90 1.81 1.47 

HD69 2640 0.66 1.53 Lu 

HD77 3378 0.22 0.90 0.58 

HD83 3192 0.46 1.06 0.76 

HD85 3265 0.48 1.25 0.69 

HD86V 3150 0.82 1.61 1.26 

HD109 3218 0.72 1.46 1.18 

HD133 28 0.32 1.35 0.85 

HD170 1616 0.62 1.44 1.00 

HD196A 2420 0.71 1.91 1.08 

HD200 3426 0.50 1.19 0.85 

HD319 1730 0.62 1.13 0.76 

саю 3008 0.42 1.74 0.81 

各 岩心 有 机 碳 垂直 剖面 上 的 变化 趋势 ， 基 本 上 随 深度 的 增加 而 增加 〈 图 3- 
59) ， 在 沉积 历史 上 有 机 碳 的 保存 条 件 较 好 ， 这 与 各 岩心 较 高 的 沉积 速率 有 关 。 
有 机 质 在 氧化 环境 中 容易 被 氧化 破坏 ， 尤 其 在 低沉 积 速率 的 情况 下 ， 大 量 有 机 质 


在 被 埋藏 保存 之 前 易 被 氧化 ， 高 沉积 速率 有 利于 及 时 地 把 机 质 封 存 于 厌 氧 沉 积 物 
(Berner, 1985) 。 根 据 碳酸 钙 地 层 学 估算 台 西 南海 域 沉 积 速 率 属于 较 高 的 水 平 
( 表 3-6) ， 因 此 该 海区 有 机 碳 得 到 了 较 好 的 保存 。 

陆 缘 海 的 海洋 沉积 物 中 的 有 机 碳 ， 主 要 来 自 陆地 碎 悄 物质 的 输入 ， 而 有 机 碳 在 
沉积 物 的 循环 转变 主要 包括 厌 氧 条 件 下 的 硫酸 盐 还 原 和 富 氧 环境 下 的 氧化 破坏 。 而 
其 中 厌 氧 的 硫酸 盐 还 原 过 程 产生 CO, ， 是 沉积 物 中 甲烷 形成 的 一 个 重要 物 源 。 台 西 
南海 域 沉积 物 岩 心 的 有 机 碳 含量 平均 值 都 大 于 0. 50% ， 与 表层 有 机 碳 情况 一 样 ， 明 
显 大 于 含 生物 气 地 层 总 有 机 碳 的 最 低 值 ， 具 有 产 气 的 先决 条 件 。 布 莱克 海 台 天 然 
气 水 合 物 区 994、995、997 站 位 沉积 物 岩 心 的 有 机 碳 含量 主 要 为 0.50% ~ 
1.50% ， 足 以 生产 大 量 的 生物 成 因 的 甲烷 (Paull and Mastsumoto，2000)。 可 见 ， 
南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心 偏 高 的 有 机 碳 含量 ， 满 足 生 产 烃 类 生物 气 的 条 件 。 


Жұ.» 


LOE 南海 天 热气 水 合 物 沉积 物化 学 将 征 























с/® Cul% Ce/% Cpl 
00 05 10 15 20 05101520 0005101520 00 05 10 15 20 
от m™ WTS © тт 0 4 
200} 200 200 20|. 
ВОР 5 5 Ln 
$ 400 $400 5400 Ы 400. 
ж р ж к EE 
600| 600 600 о. 
sool HD4 sooL HD26 sool HD48 800 [ HD69. 
A B с р 
Cul% Cul% Cul% (a 
Фе Ж то 20 goos 1015 2.0 fd 0.5 1.0 1.5 2.0 دم‎ 0.5 1.0 1.5 2.0 
200} 200 
5 400 400 § о £ 
ы Š i ЕУ 
Hk к ж 
600 600 
gooL HD77 HD83 HD85 goo НО86У 
Е G н 
Cul% с а Cul% Cul% 
0005101520 00 051015 20 0005101520 0005101520 
omr 1 0 Tm 
200 200 200} 
Е 8 § Г 
© 400 ы 400 5400}. 
к ж к 上 
600 600 a: 
goo L HD133 800LHDI77 g00L НО19бл 
1 J к i 
Cul% Cul% Cul 
00 05 10 15 20 0005101520 0005101520 
200 200 200 
8 oo 5 400 go 
Б ЕУ 地 
ж к g 600 
600 600 © 
воо. HD200 воо. HD319 1000 GC10 
м N o 
图 3-59 ”南海 沉积 物 岩 心 有 机 碳 含 量 剖面 
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3.4.4 稳定 同位 素 特点 


沉积 物 中 全 岩 碳 氧 同 位 素 可 以 反映 沉积 物 中 隐 含 的 源 区 气候 信息 、 碳 酸 盐 成 
分 的 来 源 和 沉积 物 中 存在 的 各 种 地 球 化 学 过 程 。 南 海 沉积 物 存在 不 同 程度 的 碳酸 
盐 组 分 (包括 生物 来 源 和 碎 悄 来 源 的 ) ， 有 机 质 含量 较 高 ， 因 此 分 析 沉 积 物 全 兰 
碳 氧 同位 素 ， 有 助 于 掌握 沉积 物 稳定 同位 素 的 总 体 情况 ， 以 及 有 机 质 成 岩 变化 对 
沉积 物 全 岩 碳 氧 同位 素 的 影响 。 虽 然 沉 积 物 全 岩 碳 氧 同 位 素 分 析 反 映 的 是 一 种 混 
合 信息 ， 但 是 仍然 可 以 像 单 矿物 分 析 一 样 ， 可 以 正确 地 揭示 各 种 信息 (Миш, 
2000) 。 尤 其 重要 的 是 ， 天 然 气 水 合 物 伴生 的 沉积 物 的 全 岩 碳 氧 同位 素 ， 可 以 作 
为 识别 天 然 气 水 合 物 赋 存 与 否 的 一 个 参考 标志 (王家 生 和 Suess，2002) 。 

我 们 分 别 选 取 了 位 于 浅水 和 深水 环境 的 HD319 和 GC10 岩心 进行 稳定 同位 素 
研究 ， 海 平面 的 升降 、 物 源 的 变化 ， 在 这 两 个 位 置 存在 一 定 差异 ， 内 此 分 别 分 析 
了 这 两 条 岩心 的 碳 氧 同位 素 值 ， 用 以 代表 两 个 沉积 环境 的 情况 。 全 岩 的 碳 氧 同 位 
素 分 析 结果 如 表 3-8 所 示 。HD319 岩心 沉积 物 的 碳 同位 素 比值 3”Crpos 为 -2.04%o ~ 
-0. 02%o， 氧 同位 素 比 值 8*0pos 为 -8.76%o ~ – 1. 04%0; GC10 沉积 物 的 碳 同位 
ЖНЛЕ 8" Cron X - 13. 94%o ~ + 0.97%o， 氧 同位 素 比 值 8*0pos 为 - 8.719%o ~ 
-0. 09%o。 两 个 沉积 物 岩 心中 ，HD319 的 8” Ce 接近 于 一 般 海 相 碳酸 盐 的 碳 同 
位 素 比 值 (大 约 为 0) ， 属 于 正常 海 相 碳酸 盐 的 沉积 组 分 。GC10 的 全 岩 碳 同位 素 
呈现 两 种 不 同 的 比值 ， 一 种 与 正常 海 相 碳酸 盐 的 比值 相近 ， 另 一 种 比值 偏 负 ， 最 
小 可 达 - 13. 94%o， 明 显 小 于 正常 海 相 碳酸 盐 的 比值 。 将 这 两 个 岩心 与 东北 太平 
KAHH (Hydrate Ridge) 沉积 物 的 碳 氧 同位 素 投影 在 C -0 同位 素 图 上 (A 
3-60) ， 可 以 看 出 ， 大 部 分 沉积 物 的 同位 素 比 值 属 于 海 相 碳酸 盐 的 范围 ， 但 有 部 
分 数值 开始 往 水 合 物 峭 沉积 物 的 碳 同位 素 比 值 靠近 。 

陈 荣 坤 (1994) 认为 ， 在 大 气 淡 水 成 岩 环境 下 碳酸 盐 沉 积 物 的 8" Copp, 
8 "0 具有 强烈 向 负 值 漂移 的 趋势 ， 两 者 均 呈 现 较 小 的 负 值 ; 在 淡水 和 海水 混合 的 
成 岩 环境 下 表现 为 8 Cos KF 0, 8" Opon/F 0; 正常 海水 环境 下 表现 为 82 Copy TE 
0 附近 变化 ，8 "0 为 较 小 的 负 值 ; 而 在 浅 - 深 埋藏 成 岩 环境 下 8° Cmm 随 深度 变化 
不 大 ，8"0ms 则 随 埋 深 增加 而 减 小 〈 陈 荣 坤 ，1994) 。 王 家 生 和 Suess (2002) iA 
为 ， 沉 积 物 中 甲烷 在 厌 氧 环境 下 与 海水 下 渗 的 硫酸 盐 发 生 的 还 原 过 程 ， 同 样 会 影 
响 沉 积 物 局 部 的 稳定 同位 素 特征 ， 尤 其 在 有 天 然 气 水 合 物 存 在 或 富 含 甲 烷 的 条 件 








人 84 ) 下 更 为 明显 。 因 此 ，HD319 和 СС10 岩心 的 碳 氧 同位 素 变化 的 原因 ， 可 能 包括 了 


沉积 环境 的 因素 ,但 也 不 排除 沉积 物 中 潜在 的 甲烷 活动 的 地 球 化 学 过 程 的 影响 。 
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表 3-8 HD319、GC10 岩心 全 岩 碳 、 氧 同位 素 结 果 







































































站 位 深度 /cm Сре "Орон 站 位 深度 /cm |8" Cyyp/%e | 8'* Oppe/%o 
32 -0.65 -4.23 65 | -084 | -4.03 
52 -0.73 -4.38 85 -0.14 -2.88 
72 -0.84 | -4.48 105 0.09 | -252 
92 -0.82 -4.37 122 0.49 -1.47 
132 0. 58 -4.09 143 0.25 -1.97 
152 -0.42 -4.01 
172 -0.54 一 4.28 
192 -0.46 -4.01 
232 -0.36 
252 -0.53 

HD319 GCI0 

























































































745 一 6.82 
765 -3.75 一 6.52 
783 -4.14 -6.19 
795 -1.90 -7.56 
815 -3.07 一 8.42 
835 -2. 64 -8.27 
855 一 1.88 一 8.60 
875 -1.83 -8.71 
895 —1.58 -7.89 
915 -1.31 -8.02 
928 -1.52 -8.07 
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图 3-60 HD319 和 GC10 岩心 沉积 物 全 岩 碳 、 氧 同位 素 比值 投影 
水 合 物 背 的 数据 引 自 王家 生 和 Suess, 2002 


因此 ,为 了 了 解 这 两 个 岩心 的 同位 素 变 化 情况 ， 有 必要 把 握 其 在 沉积 时 空 尺 
度 上 的 变化 。HD319 岩心 全 岩 的 8"C、8 "0 在 垂直 剖面 上 的 分 布 如 图 3-61 所 示 。 
岩心 的 8”C 值 在 整个 剖面 上 变化 不 大 ， 在 典型 的 海 相 碳酸 盐 的 范围 波动 。 而 在 
692ст 则 明显 比 其 他 层 位 的 SC 值 要 小 ， 在 5С 剖面 图 上 出 现 较 明显 的 变化 ， 
即 随 深度 增加 ，8”C 开始 向 负 值 方向 漂移 (图 3-61) 。 氧 同位 素 比值 5*0 以 
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图 3-61 HD319 岩心 全 岩 C、0 同位 素 变化 剖面 
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472cm 为 界 表现 了 明显 不 同 的 两 种 特征 ，472cm 之 上 地 层 的 8*О 大 于 -5. 00%, 
472cm 以 下 的 沉积 物 8*0 则 小 于 - 8. 00%o， 呈 现 了 两 种 不 同 程度 的 负 值 。GC10 
岩心 的 8”C、8"0 在 沉积 剖面 上 的 变化 如 图 3-62 所 示 。 很 明显 ，GC10 的 碳 同位 
素 比 值 在 610 ~705cm 突然 变 小 ， 最 小 值 达 - 13. 94%o (图 3-62)， 显 示 了 强烈 的 
负 漂 移 。8”0 值 从 岩心 顶部 至 底部 ， 呈现 逐渐 变 负 的 趋势 ， 在 底层 达到 最 小 。 
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图 3-62 СС10 岩心 全 岩 C、0 同位 素 变化 剖面 


从 HD319 和 СС10 岩心 的 385C、8 “0 变化 剖面 来 看 ， 局 部 地 层 的 C 值 变 
化 可 能 与 地 层 中 的 某 些 地 球 化 学 过 程 有 关 。 在 富 含 甲烷 的 沉积 物 中 ， 甲 烷 厌 氧 氧 
化 过 程 (anaerobic methane oxidation, AMO) 是 一 个 普遍 的 微生物 过 程 ( Hinrichs 
and Boetius，2002) ， 该 过 程 典型 的 特征 是 往往 在 沉积 物 地 层 的 硫酸 盐 离 子 和 甲 
烷 含量 变 低 的 交互 带 发 生 ， 亦 即 在 甲烷 和 硫酸 盐 互 相 消耗 的 前 缘 ， 因 此 沉积 物 中 
甲烷 随 深 度 变 化 的 特点 已 经 成 为 识别 AMO 过 程 的 重要 证 据 ( Reeburgh，1976; 
Barnes and Goldberg, 1976; Martens and Bemer，1977) 。 在 AMO 强烈 的 位 置 ， 甲 
烷 含量 发 生 急剧 的 下 降 ， 硫 酸 盐 浓度 亦 明 显 降 低 。 甲 烷 厌 氧 氧化 过 程 的 表达 式 为 
CH, + SO4 НСО; + HS? +H,0。 由 于 厌 氧 微生物 的 参与 ， 在 这 个 过 程 中 产生 
了 同位 素 的 分 饮 ， 使 得 产生 的 8° С 具 极 负 轻 值 ( Sassen et al.，1998) ， 会 影响 其 
周围 沉积 物 的 同位 素 比值 。 布 莱克 海 台 (Blake Ridge) 天 然 气 水 合 物 区 994, 
995 和 997 站 位 的 沉积 物 的 SC 值 ， 受 到 了 甲烷 厌 氧 氧 化 的 影响 而 产生 负 漂 移 
(Rodriguez et al., 2000) ， 沉 积 物 局 部 的 碳 同位 素 比值 的 负 漂移 ， 记 录 了 地 质 历 
史 时 期 存在 过 的 古 “硫酸 盐 - 甲烷 互相 消耗 带 ” 的 变化 。 根 据 HD319 沉积 物 中 
甲烷 含量 〈 见 第 4 ж), FLBRZK SO 浓度 ,推断 出 岩心 的 甲烷 厌 氧 氧化 带 应 该 
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在 600cm 之 下 (图 3-63)， 正 好 与 全 岩 SC 值 负 漂移 的 位 置 非常 接近 。 同 样 ， 根 
据 GC10 岩心 孔隙 水 硫酸 盐 离 子 和 甲烷 含量 变化 推测 的 甲烷 厌 氧 氧化 带 〈 硫酸 盐 
- 甲烷 互相 消耗 带 ) 位 于 680 ~840cm 层 位 ,沉积 物 8°C 变 轻 的 层 位 刚好 在 其 上 
部 附近 (图 3-63)。HD319、GC10 岩心 沉积 物 中 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 ， 可 能 是 这 两 
个 岩心 局 部 地 层 的 8? С 值 变 负 的 主要 因素 。 岩 心 的 碳 同位 素 变化 特点 ， 也 反 过 
来 佐证 了 研究 区 沉积 物 中 存在 不 同 程度 的 AMO 过 程 ， 指 示 了 南海 台 西 南海 域 沉 
积 物 中 具有 富 含 甲烷 环境 中 普遍 存在 的 地 球 化 学 过 程 。 

5"0 值 的 变化 受 多 种 因素 影响 (温度 、 源 区 水 体 氧 同位 素 组 成 及 不 同 矿物 
相间 的 分 馅 系数 等 ) HD319 和 GC10 的 全 岩 氧 同位 素 3”0 值 随 深度 而 变 小 ， 
可 能 反映 了 随 深度 增加 而 逐渐 增强 的 成 岩 作 用 ， 使 得 沉积 物 中 的 碳酸 盐 矿 物产 
生 氧 同位 素 分 饱 作 用 所 致 。 而 晚 新 生 代 全 球 气候 变 冷 对 有 和 孔 虫 氧 同位 素 的 影响 
可 引起 全 岩 氧 同位 素 的 变化 ， 其 影响 不 大 可 能 引起 这 两 个 岩心 的 8"0 值 发 生 
这 么 大 的 变化 。 相 反 ， 成 岩 作用 可 以 导致 有 孔 虫 8 "0 值 偏 轻 (Muti 2000). 
诚然 ,沉积 物 中 的 碳酸 盐 矿 物 有 可 能 来 自 于 陆 源 ， 而 陆 源 碳酸 盐 碎 悄 由 于 受降 
水 的 影响 ,普遍 存在 S O 值 变 负 的 现象 ， 因此， 不 排除 这 两 个 岩心 继承 了 源 
区 的 特点 。 或 许 成 岩 作用 和 源 区 降水 因素 ， 共 同 影响 了 HD319、GC10 的 a" 
0 值 。 
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图 3-63 HD319、GC10 岩心 全 岩 58°С 值 变化 与 甲烷 厌 氧 氧化 带 对 应 关系 
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3-63 HD319, СС10 岩心 全 岩 8°C 值 变化 与 甲烷 厌 氧 氧 化 带 对 应 关系 (4) 
A, B. HD319; C, D. GCIO 


3.5 ”南海 沉积 物 的 地 球 化 学 异常 
3.5.1 有 机 质 含 量 


沉积 物 中 的 有 机 质 是 成 岩 作 用 的 重要 因素 。 对 于 大 陆 边 缘 海 ， 大 量 的 陆地 
物质 被 河流 带 人 海洋 ， 沿 大 陆 边 缘 沉淀 堆积 ， 与 此 同时 ， 也 带 人 了 大 量 的 有 机 
质 。 在 高 沉积 速率 的 陆 缘 海 ， 存 在 更 多 的 有 机 碳 被 埋葬 在 沉积 物 中 ， 因 此 有 机 
质 的 成 岩 作 用 就 显得 尤为 重要 。 在 海洋 环境 中 ,海底 几 十 厘米 以 下 大 部 分 中 
等 - 细 粒 级 的 沉积 物 ， 处 于 厌 氧 状态 (Bermer，1982)。 有 机 质 在 厌 氧 环境 下 ， 
容易 以 沉积 物 孔 隙 水 中 硫酸 盐 为 氧化 剂 而 发 生 氧化 。 硫 酸 盐 还 原 细 菌 和 发 酵 微 
生物 这 两 种 主要 的 厌 氧 生 物 群 参与 有机质 的 氧化 过 程 ( Bemer，1985 ) 。 该 
过 程 表现 为 
2CH,0 + SO} —> H,S + 2HCO; (3-5) 
当 硫 酸根 离子 被 耗 尽 后 ， 在 沉积 物 更 深 的 部 位 、 还 原 性 更 强 的 环境 下 ， 通 过 
发 酵 ， 有 机 质 被 进一步 分 解 ， 生 成 了 甲烷 和 二 氧化 碳 。 该 过 程 为 
2CH,0 — CH, + CO, (3-6) 
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研究 表明 ， 在 沉积 物 深部 的 产 甲 烷 菌 具有 利用 二 氧化 碳 还 原 而 产生 甲烷 气 
体 ， 这 是 生物 成 因 气 的 主要 途径 之 一 。 这 种 途径 生成 甲烷 所 需 的 二 氧化 碳 主 要 有 
两 种 : 低温 下 来 自 浅 层 沉积 物 中 有 机 质 经 微生物 作用 和 深层 有 机 质 的 热 脱 羧 作 
用 ， 它 们 产生 的 二 氧化 碳 是 产 甲 烷 菌 经 二 氧化 碳 还 原生 成 甲烷 的 主要 物 源 。 该 过 
程 为 

CO, + 4H, —> CH, + 2H,0 (3-7) 

可 见 ， 海 相 沉 积 物 中 甲烷 的 生成 ， 与 有 机 质 的 含量 具有 密切 的 关系 。 有 机 质 输 
人 量 较 高 的 海洋 环境 ， 其 甲烷 的 生成 量 也 相对 增加 (Martens and Klump, 1980, 
1984) 。 不 管 是 有 机 质 直 接 发 酵 作 用 ， 还 是 通过 二 氧化 碳 还 原作 用 形成 甲烷 ， 有 
机 质 都 直接 或 间接 地 参与 了 其 中 。 生 物 成 因 气 的 形成 受 多 种 因素 的 控制 ， 包 括 ; 
@D 厌 氧 环境 ; @ 低 硫酸 盐 环 境 ; Oi; 图 丰富 的 有 机 质 ; @) 适 当 的 沉积 速率 
等 ， 这 几 个 因素 是 生成 大 量 生物 甲烷 的 重要 前 提 。 

天 然 气 水 合 物 的 分 布 似乎 受 有 机 碳 的 影响 (Jiang et al.，2004)。 目 前 天 然 气 
水 合 物 主要 分 布 在 大 陆 边缘 海 而 没有 在 开阔 大 洋 中 发 现 ， 主 要 原因 可 能 是 开阔 大 
洋 的 远洋 沉积 物 中 有 机 质 含量 低 的 缘故 。 全 球 天 然 气 水 合 物产 出 位 置 的 有 机 质 含 
HINZE 0. 50% 以 上 。 例 如 ， 西 大 西洋 布莱克 海 台 (Blake Ridge) 994 站 位 的 有 机 碳 
为 0.9%~1.8% ， 墨 西 哥 湾 (The Gulf of Mexico) 沉积 物 的 有 机 碳 为 0.6% ~2. 0% 
(Brooks et al.，1986) ， 东 北 太 平 洋 水 合 物 消 (Hydrate Ridge) 889 和 892 站 位 的 有 
机 碳 分 别 为 0.4% ~1.4% ‚ 1.0% ~1.9% (Whiticar et al.，1995) ， 秘 鲁 边缘 的 利 马 
盆地 (Lima Basin) 有 机 碳 为 6% ~8% (Pecher et al.，2001) 。 高 含量 的 有 机 质 是 
天 然 气 水 合 物 形成 所 需 气 源 的 重要 保障 。 南 海 台 西 南 属于 大 陆 边缘 海域 ， 陆 源 物 质 
的 输入 相当 丰富 ， 有 机 质 含量 绝 大 部 分 在 0.50% 以 上 。Clayton (1992) HEM, UU 
积 物 中 只 需 0. 12% 的 总 有 机 碳 (ТОС) 含量 便 足以 形成 生物 成 因 游离 气相 。 因 此 ， 
南海 台 西 南海 域 沉积 物 中 的 有 机 质 含量 达到 了 形成 生物 成 因 甲烷 的 条 件 ， 并 且 含 量 
还 高 于 已 经 证 实 含 生物 气 地 层 的 总 有 机 碳 的 最 低 值 (通常 为 0.5% ) 。 


3.5.2 MERE 


正如 上 述 所 讲 ， 沉 积 物 甲烷 的 形成 ， 必 须 在 沉积 物 低 硫 酸 盐 环境 中 发 生 ， 而 
富 含 甲烷 的 沉积 物 ， 又 会 在 向 上 迁移 的 过 程 中 与 沉积 物 孔隙 水 中 硫酸 盐 互 相 消 
耗 ， 驱 使 硫酸 盐 还 原作 用 的 发 生 。 海 洋 沉积 物 中 ， 厌 氧 环境 下 甲烷 与 孔隙 水 中 硫 
酸根 离子 在 厌 氧 细菌 的 驱动 下 ,发 生 厌 氧 氧化 过 程 ， 典 型 的 特点 就 是 在 甲烷 - 硫 
酸 盐 互相 消耗 的 前 缘 ， 存 在 一 个 两 者 含量 突然 变 低 的 特征 。 研 究 表明 ， 高 含量 的 甲 
烷 驱 使 的 孔隙 水 中 硫酸 盐 亏 损 界面 的 变化 ， 在 沉积 物 的 钢 离 子 剖 面 上 也 能 体现 出 





来 ,沉积 物 中 重唱 石 的 溶解 -沉淀 旋回 一 般 发 生 在 硫酸 盐 亏损 带 附 近 (Blount, 
1977; Torres et al.，1996) ， 因 此 沉积 物 深部 的 钢 含 量 峰 值 记录 了 沉积 历史 中 孔隙 水 
硫酸 盐 含 量 亏损 的 情况 (von Breymann et al., 1990, 1992; Torres et al, 1996), 4l 
峰 的 形成 ， 归 因 于 沉积 物 孔隙 水 硫酸 根 离子 的 变化 。 诚 然 ， 海 洋 沉积 物 中 钢 主 要 存 
在 于 铝 硅 酸 盐 或 重 最 石 中 ,但 是 只 有 重唱 石 中 的 Ba?’ 才 易 受 503° 浓度 的 影响 ， 
而 铝 硅 酸 盐 中 的 钢 比 较 不 活泼 (von Breymann et al., 1990, 1992; Dymond et al., 
1992; Torres et al.，1996) 。 硫 酸 钢 属 于 难 溶 物质 ， 其 溶解 平衡 方程 为 
BaSO, Ba?” + SO; (3-8) 
当 孔 隙 水 中 SO,” 亏损 时 ,溶解 平衡 就 向 右 进 行 ， 从 而 使 沉积 物 中 重 晶 石 溶 
解 ， 形 成 大 量 活动 的 Ba ВЕЖЕ Ва?" 向 上 迁移 至 SO 浓度 增加 的 层 位 ， 从 而 又 
沉淀 形成 重 晶 石 ， 并 保持 溶解 平衡 ， 维 持 重唱 石 含 量 稳定 。 这 就 是 沉积 物 中 钢 峰 
形成 的 主要 机 理 : 在 硫酸 盐 亏 损 界面 硫酸 钢 溶 解 ， 而 在 亏损 界面 之 上 的 附近 某 一 
层 位 又 富 集 (图 3-64) 。 因 此 ， 钢 峰 与 孔隙 水 中 SOL” 的 关系 ,如 甲烷 与 SO4 的 
关系 一 样 ， 记 录 了 沉积 物 孔隙 水 S04” 的 变化 。 
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图 3-64 TRAE S0 
亏损 界面 关系 示意 图 (Dickens, 2001) 


南海 台 西 南海 域 沉积 物 中 钢 的 含量 变化 在 不 同 的 岩心 中 存在 不 同 的 特点 ， 其 
中 存在 明显 钢 峰 的 有 HD48 、HD86V、HD196A、HD319 岩心 (图 3-65C,H, L, 
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№), HD48 在 600cm 之 上 出 现 多 个 明显 的 钢 峰 ， 其 中 350cm, 390cm, 450cm 和 
490cm 的 钒 含量 分 别 为 995 х107*, 939 x10 7° , 874 x10 6FI 875 x10, HRE 
出 该 岩心 的 钢 平 均 含量 661 x 10“。 因 此 ， 可 以 推测 该 岩心 600cm 之 下 存在 硫酸 
盐 亏 损 界面 (图 3-65C) 。HD86V 岩心 在 650cm 的 位 置 饥 含量 为 741 x10“， 比 
其 平均 含量 513 x 10 “高 ,也 显示 了 一 个 钢 峰 的 存在 ， 同 样 可 以 推测 700cm 之 下 
的 硫酸 盐 含 量 应 该 接近 于 零 (图 3-65H) 。HD196A 岩心 在 590cm 和 630em 层 位 
的 钢 峰 显示 了 其 含量 分 别 为 923 x 10“、950 x10“， 几 乎 比 其 平均 值 521 x107 
高 出 一 倍 ， 该 岩心 的 硫酸 盐 亏 损 界面 应 该 在 700cm 之 下 (图 3-65L)。HD319 岩 
心 在 290cm、590cm 、630cm 的 钢 含 量 分 别 为 1147 x 107°, 905 x 107%, 944 x 
10“， 同 样 比 其 平均 值 556 x 10 高 出 许多 ,显示 了 3 个 明显 的 钢 峰 (图 3- 
65N) ， 该 岩心 的 硫酸 盐 零 值 界 面 应 该 在 750cm 之 下 。 

可 见 ， 台 西南 海域 的 沉积 物 中 普遍 存在 不 同 深度 位 置 的 硫酸 盐 亏 损 界面 ， 在 
这 些 亏 损 界面 之 下 ， 有 机 质 才 有 条 件 开 始 发 生 甲 烷 生成 作用 。 在 富 含有 机 质 的 海 
洋 环境 中 ， 只 有 当 绝 大 部 分 硫酸 盐 〈 > 80% ) 亏损 后 ， 甲 烷 生成 作用 才 开始 
(Nikaido, 1977) 。 南 海 台 西南 海域 沉积 物 中 钢 含 量 峰值 ， 显 示 了 沉积 物 深部 存 
在 低 硫酸 盐 的 环境 ， 有 利于 生物 成 因 气 体 的 形成 。 
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图 3-65 南海 台 西 南海 域 沉积 物 岩 心 的 钢 峰 ( 续 ) 
纵向 虚线 表示 钢 的 平均 含量 ; 横向 虚线 是 根据 钢 峰 推测 的 硫酸 盐 亏损 界面 


3.5.3 ”南海 沉积 物 异常 和 潜在 的 生 烃 区 域 


通过 沉积 物化 学 组 分 分 析 可 知 ， 南 海 台 西南 海域 的 沉积 速率 较 高 ，HD170、， 
HD196A、HD319 等 岩心 所 处 区 域 全 新 世 以 来 的 平均 沉积 速率 均 在 34. 50cm/ka A | 
上 ，HD77、HD83 、HD86V、HD109、HD133 、HD200 等 岩心 所 处 的 沉积 环境 的 


最 低 平 均 沉积 速率 也 高 达 12. 00cm/ka ( 表 3-6) 。 东 北 太 平 洋 水 合 物 背 889 、892 
站 位 的 平均 沉积 速率 分 别 11. OOcm/ka, 22. 00cm/ka (Whiticar et al., 1995), Ч 
大 西洋 布莱克 海 台 994 995, 997 站 位 的 平均 沉积 速率 比较 相近 ， 整 个 第 四 纪 的 
平均 沉积 速率 为 4 00 ~ 6. 80em/ka， 上 新 世 为 8. 90 ~ 16. 00cm/ka， 晚 中 新 世 为 
25. 00 ~34. ООст/Ка (Watanabe et al.，2000)。 可 见 ， 南 海 的 沉积 速率 与 水 合 物 
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背 、 布 菜 克海 台 等 天 然 气 水 合 物 区 的 沉积 速率 一 样 ， 属 于 较 高 的 沉积 物 堆积 环 
境 。 另 外 ， 南 海 台 西 南海 域 的 有 机 质 总 体 含量 属于 较 高 的 水 平 ， 在 1000m KRR 
以 下 的 沉积 环境 中 ， 有 机 质 的 含量 绝 大 部 分 在 0. 5% 以 上 ， 尤 其 在 本 文 研究 岩心 
的 位 置 ， 有 机 质 的 含量 均 在 0.7% UE (093-66, RAT). HD48, HD86V, 
HD196A 和 HD319 等 岩心 的 钢 含 量 曲线 也 暗示 了 该 区 存在 不 同 深度 的 硫酸 盐 亏 损 
带 。 因 此 ， 南 海 台 西 南海 域 存在 有 利于 生物 成 因 气 产生 的 沉积 环境 ， 可 以 推测 在 
海区 的 I 区 和 区， 是 该 区 有 利 的 生 烃 区 域 (E 3-66). 
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图 3-66 南海 沉积 物化 学 组 分 异常 分 布 


Жат 沉积 物 项 空气 特征 


4.1 概 述 


如 第 1 章 所 述 ， 天 然 气 水 合 物 是 一 种 主要 由 烃 类 气体 和 水 分 子 构成 、 具 笼 状 
结构 的 物质 。 因 此 ， 天 然 气 水 合 物 的 形成 ， 首 要 前 提 就 是 要 有 适量 烃 类 气 源 的 存 
在 ， 结 合 0 ~10C 的 温度 、 大 于 10MPa 的 条 件 才能 进行 结晶 。 目 前 ， 研 究 已 经 发 
现 天 然 气 水 合 物 主要 有 3 种 结构 ， 分 别 为 I 型 、I 型 、H 型 ，I 型 为 立方 结构 ， 
开 型 为 钻石 菱形 结构 ，H 型 为 六 方 晶体 结构 (Sloan, 1998), X3 种 类 型 的 天 然 
气 水 合 物 中 结合 的 烃 类 气体 的 种 类 具有 差异 。 I 型 结构 天 然 气 水 合 物 主要 以 甲烷 
为 主 ， 还 存在 少量 的 乙 烷 和 CO, HS, N, 等 非 烃 类 气体 分 子 (Kvenvolden， 
1993 ，1995) ， 本 型 的 天 然 气 水 合 物 主 要 含 C1-C 的 烃 类 气体 ， 包 括 甲 烧 、 乙 烷 
外 ， 还 能 容纳 丙烷 和 异 丁 烷 ，H 型 天 然 气 水 合 物 则 以 C-C 的 烃 类 气体 为 主要 成 
分 ， 除 了 能 够 容纳 甲烷 、 乙 烷 、 丙 烷 和 异 丁 烷 外 ， 还 能 容纳 异 戊 烷 等 较 大 直径 的 
烃 分 子 (Sloan，1998; Sassen and MacDonald, 1994) 。 研 究 表明 I 型 结构 天 然 气 
水 合 物 为 生物 成 因 甲 烷 水 合 物 ， 开 型 和 Н 型 为 热 解 成 因 天 然 气 水 合 物 。 目 前 在 
自然 界 ，I 型 天 然 气 水 合 物 分 布 最 为 广泛 ， 比 如 东北 太平 洋 水 合 物 湖 、 西 大 西洋 
的 布 菜 克海 台 、 墨 西 哥 湾 、 鄂 霍 次 克海 、 里 海 和 黑海 等 海区 ， 均 以 生物 成 因 天 然 
气 水 合 物 为 主 。 目 前 发 现 的 热 解 成 因 的 天 然 气 水 合 物 分 布 数量 比 生 物 成 因 的 少 ， 
产地 主要 有 墨西哥 湾 、 秘 鲁 海 槽 、 日 本 海 等 。 生 物 成 因 天 然 气 水 合 物 是 沉积 物 中 
有 机 质 在 细菌 作用 下 ， 在 СО, 还 原 过 程 产生 的 甲烷 向 上 迁移 的 过 程 中 形成 的 ， 热 
解 气 源 的 天 然 气 水 合 物 主要 是 深部 热 解 气 扩散 到 适合 的 地 球 化 学 场 而 形成 的 。 在 
绝 大 多 数 的 天 然 气 水 合 物 中 甲烷 是 最 重要 的 组 分 ， 其 含量 占 烃 类 气体 的 99% 以 
上 (Kvenvolden and Lorenson, 2001 ) 。 

沉积 物 中 烃 类 气体 的 生物 成 因 和 热 解 成 因 来 源 ， 是 两 个 完全 不 同 的 过 程 。 生 
物 成 因 气体 是 在 浅 的 埋藏 深度 和 低 的 温度 条 件 下 ， 有 机 质 经 微生物 作用 而 成 。 热 
解 成 因 是 在 较 高 温度 下 (>100C) 以 及 持续 受热 条 件 下 ， 有 机 质 经 热 降解 和 裂 
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解 作用 生成 。 在 富 含有 机 质 的 海 相 沉积 物 中 ， 导 致 甲烷 生成 的 过 程 经 历 了 3 个 主 

要 阶段 喜 氧 呼吸 、 硫 酸 盐 还 原 和 碳酸 盐 还 原 阶 段 (СО, ER) (图 4-1)。 有 机 

质 在 沉积 物 中 只 有 经 历 了 前 两 个 阶段 的 氧化 作用 后 ， 碳 酸 盐 还 原 阶段 才能 成 为 甲烷 

形成 的 主要 阶段 。 沉 积 物 孔隙 水 研究 表明 ， 甲 烷 的 生成 作用 可 以 延续 到 几 百 米 的 深 

BE (Rice and Claypool, 1981; Claypool 

| and Kvenvolden，1983) ， 而 不 仅 限 于 几 

2 三 。 厘米 的 深度 。 甲 烷 生 成 作用 阶段 所 需 的 

° H Е С 号 со, 来 源 包括 低温 下 浅 层 有 机 质 的 微 生 

YSEA AH 物 作 用 (硫酸 盐 还 原 和 发 酵 ) 而 发 生 

so: = 的 氧化 、 深 层 有 机 质 的 热 脱羧 作用 ， 

HS йл Екй ^ 甚至 可 能 包括 较 大 深度 的 热 成 烃 类 的 

HCO; | a = ”人 蚀 变 作用 。 要 保证 较 高 的 甲烷 生成 速 
cu, |$ = 度 ， 很 可 能 需要 几 种 CO, 来 源 。 

沉积 物 中 丰富 的 有 机 质 、 适 合 的 

保存 条 件 〈 较 高 的 沉积 速率 ) RA 

图 4-1 富 含有 机 质 的 海 相 沉积 物 环境 кию. кизик, PEURA 

演化 示意 图 (Rice and Claypool, 1981) 气 形成 的 关键 。 第 3 章 研究 表明 ， 南 

海 具备 生物 成 因 甲烷 形成 的 前 提 条 件 

(沉积 物 中 有 机 质 含量 较 高 、 存 在 硫酸 盐 亏 损 带 以 及 较 高 的 沉积 速率 ) ， 因 此 ， 

本 章 主要 研究 南海 沉积 物 中 烃 类 气体 的 含量 ， 评 估 沉 积 物 中 生 烃 能 力 ， 是 否 有 利 

于 天 然 气 水 合 物 的 形成 。 


4.2 样品 分 析 方法 


沉积 物 顶 空气 分 析 (headspace method) 是 研究 沉积 物 游离 烃 类 气体 含量 的 
有 效 方法 ， 并 在 国内 外 天 然 气 水 合 物 现场 调查 中 被 广泛 采用 。 顶 空气 分 析 的 原理 
是 将 获取 的 沉积 物 岩 心 按照 不 同 的 间隔 取样 ， 封 装 在 样品 瓶 中 并 预 留 一 定 的 顶部 
空间 ， 通 过 振荡 或 升温 使 沉积 物 中 的 烃 类 气体 充分 扩散 到 顶部 空间 ， 最 后 用 气相 
色谱 仪 分 析 其 中 的 成 分 。 气 相 色 谱 仪器 的 工作 原理 为 : 以 气体 为 流动 相 ， 当 某 一 
种 被 分 析 的 多 组 分 混合 样品 被 注入 注 样 器 且 瞬 间 汽 化 以 后 ， 样 品 由 流动 相 气体 载 
气 所 携带 ， 经 过 装 有 固定 相 的 色谱 柱 时 ， 由 于 组 分 分 子 与 色谱 柱 内 部 固定 相 分 子 
间 要 发 生 吸 附 、 脱 附 溶解 等 过 程 ， 那 些 性 能 结构 相近 的 组 分 ， 因 各 自 的 分 子 在 两 
相间 反复 多 次 分 配 ， 发 生 很 大 的 分 离 效 果 ， 且 由 于 每 种 样品 组 分 吸附 、 脱 附 的 作 
用 力 不 同 ， 所 反应 的 时 间 也 不 同 ， 最 终结 果 使 混合 样品 中 的 组 分 得 到 完全 的 分 
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离 。 被 分 离 的 组 分 顺序 进入 检测 器 系统 ， 由 检测 器 转换 为 电信 号 送 至 记录 仪 或 积 
分 仪 绘 出 色谱 图 ， 进 而 鉴定 出 各 组 分 及 其 含量 。 

本 书 运用 沉积 物 顶 空气 气相 色谱 分 析 方法 分 析 了 南海 台 西南 海域 15 条 沉积 
物 岩 心 的 顶 空气 ， 分 析 工 作 在 调查 船 现场 完成 。 在 沉积 物 岩 心 取出 水 面 后 ， 立 刻 
从 0 ~20cm 表层 开始 ， 按 100cm 间隔 依次 进行 沉积 物 顶 空气 取样 ， 一 共 取 得 149 
个 分 析 样品 。 沉 积 物 样品 约 取 10mL (质量 18g A), BA 20mL 顶 空气 瓶 中 ， 
盖 上 橡胶 瓶 塞 ， 用 铝 销 和 封 盖 器 密封 ， 充 分 振荡 后 ， 采 用 Agilent 6890N 型 气相 
色谱 仪 进行 顶 空气 分 析 。 该 气相 色谱 仪 采用 的 色谱 柱 为 HP- PLOT 型 毛细 管 柱 ， 
进 样 口 温 度 为 130% ， 压 力 为 100kPa， 进 样 方式 为 不 分 流 模式 ， 炉 温 为 100YC ， 
检测 器 为 所 火焰 检测 器 (FID), MBE 170C, H, 流量 40ml/min, Air 流量 
350mL/min。 不 分 流 进 样 模式 特别 适用 于 低 浓度 的 样品 ， 它 将 样品 捕 集 在 柱头 ， 
同时 将 残留 在 进 样 口 的 溶剂 气体 放空 。 


4.3 沉积 物 中 游离 甲烷 含量 变化 


南海 台 西 南海 域 沉积 物 岩心 的 149 个 顶 空气 的 分 析 结果 如 表 4-1 所 示 。 沉 积 
物 中 的 烃 类 气体 以 甲烷 为 主 ， 个 别 样品 中 出 现 极 少量 的 乙 烷 ， 未 检测 出 其 他 烃 类 
气体 。HD26 、HD48 нрво, нрвѕ 等 岩心 的 甲烷 含量 很 低 ， 均 在 10pL/kg 以 
F; HD4、HD77、HD86V、HD133、HD170 岩心 的 甲烷 含量 也 属于 较 低 的 水 平 ， 
最 大 值 在 70pL/kg > F; 而 HD83, HD109, HD196A, HD200, HD319, GC10 
等 岩心 的 甲烷 含量 出 现 明显 的 高 值 ， 甲 烷 含量 的 最 大 值 在 300pL/kg 以 上 ， 部 分 达 
到 7500pL/kg， 比 低 甲 烷 含量 的 岩心 高 几 百 倍 至 几 千 倍 。 南 海 台 西南 海域 沉积 物 顶 
空气 特点 是 烃 类 成 分 比较 单一 ， 主 要 为 甲烷 ， 偶 尔 出 现 极 少量 的 乙 烷 。 气 态 烃 混合 
物 中 甲烷 的 含量 比例 ， 往 往 可 以 指示 其 成 因 ， 甲 烷 含量 占 烃 类 气体 的 99% 以 上 或 
С,/(С, +C,) 的 值 在 1000 之 上 ， 表 明 为 生物 成 因 气 (Kvenvolden, 1995; 石 森 和 
白 冶 ，1999) 。 可 见 ， 南 海 台 西南 海域 沉积 物 中 的 烃 类 气体 主要 为 微生物 成 因 。 


表 4-1 南海 台 西南 海域 沉积 物 项 空气 分 析 结果 


(Шка) 乙 烷 /( pL/kg) 
最 小 值 | 最 大 值 平均 值 | 最 小 值 | 最 大 值 平均 值 
HD4 2232 0.59 18.67 4.27 
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续 表 

站 位 Жї ла 甲烷 /( pl/kg) 乙 烷 /(pL/kg) 
вын | 最 大 值 | 平均 值 | 最 小 值 | 最 大 值 | 平均 什 
HD69 2640 0.63 287 | 16 一 一 一 
HD77 3378 0.25 19.43 |: 5.81 = = 
HD83 3192 0.52 | 331.90 | 63.62 一 一 一 
HD85 3265 0.23 7.13 3.55 = 一 一 
HD86V 3150 6.42 6257 | 2697 = 一 
HD109 3218 1.39 | 1609.03 | 244.38 = = = 
HD133 3248 2.05 17.40 | 7.51 = = = 
HDI70 1616 1.47 15.61 | 7.74 — 一 一 
HD196A 2420 280 | 7468.66 | 962.47 | 000 2.10 0.26 
HD200 3426 875 | 6032.26 | 112472 | 0% 8.05 | 1.56 
HD319 1730 217 |1499.12 | 189.92 | 00 0.84 0.29 
GCl0 3008 042 | 6283.59 | 757.57 一 一 一 
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为 了 了 解 南海 台 西 南海 域 沉 积 物 中 甲烷 的 背景 含量 ， 有 必要 对 该 区 沉积 物 顶 
空气 甲烷 含量 进行 统计 学 上 的 频数 分 析 。 频 数 分 析 是 将 大 量 的 数据 进行 统计 ， 得 
出 大 多 数 数据 的 分 布 区 域 ， 进 而 了 解数 值 出 现 的 频率 。 在 对 台 西南 海域 沉积 物 顶 
空气 甲烷 进行 分 析 时 ， 剔 除了 含量 的 异常 高 值 ， 只 对 65pL/kg 以 下 大 多 数 数值 进 
行 频数 分 析 ， 以 掌握 海区 的 甲烷 含量 背景 值 。 异 常 高 的 数值 只 占 全 体 数值 的 少 
数 ， 不 适合 背景 含量 分 析 。 从 图 4-2 可 以 看 出 ， 绝 大 部 分 甲烷 含量 分 布 在 20 
HL/kg 之 下 (图 4-2A)， 并 接近 于 正 态 分 布 (图 4-2B) ， 代 表 了 人 台 西 南海 域 沉 积 
物 中 游离 甲烷 的 背景 值 。 因 此 ， 甲 烷 含量 大 于 20pL/kg 的 样品 ， 反 映 了 沉积 物 中 
高 于 背景 值 的 甲烷 异常 情况 。HD86V 岩心 略 高 于 背景 值 ，HD83 、HD109、 
HD196A, HD200, HD319, GC10 等 岩心 的 甲烷 含量 明显 高 于 背景 值 ， 是 台 西 南 
海域 存在 明显 甲烷 正 异 常 的 站 位 。 

南海 台 西南 海域 各 条 沉积 物 岩 心中 游离 甲烷 具有 不 同 的 变化 特点 。HD4 岩心 
在 0 —510еш 层 位 的 甲烷 含量 很 低 ， 在 4.15pL/kg 以 下 ， 自 510cm 之 后 的 层 位 开 
始 ， 甲 烷 的 含量 逐渐 增加 ， 直 到 岩心 底部 660cm， 甲 烷 的 含量 为 18.67pL/kg, 仍 
在 该 区 的 甲烷 背景 值 范围 〈 图 4-3A); HD26, HD48, HD69 岩心 的 甲烷 含量 极 
低 ， 在 整个 岩心 跨度 上 均 保持 极 低 的 水 平 ， 几 乎 没有 变化 ， 稳 定 在 3kL/kg 以 下 
(@4-3В, C, D); HD77 岩心 的 甲烷 含量 总 体 上 随 深度 的 增加 而 略 有 增长 ， 从 
顶部 的 0.21pL/kg 缓慢 增 至 最 底部 的 8. 41kL/kg， 但 在 410cm 处 的 甲烷 含量 为 


SHE 沉积 物 顶 空气 特征 
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图 4-2 沉积 物 项 空气 甲烷 含量 的 频率 分 布 


19.43pL/kg (图 4-3E) ， 是 整个 岩心 的 最 高 值 位 置 ; HD83 岩心 的 甲烷 含量 变化 
比较 明显 ， 从 表层 的 0. 52pL/kg 显著 增加 到 底部 的 331. 90pL/kg， 反映 了 该 岩心 
底部 显著 的 甲烷 正 异 常 ， HD85 岩心 的 甲烷 含量 极 低 ， 由 上 到 下 甲烷 略 有 增长 ， 
在 底部 的 含量 为 7. 13kL/kg (图 4-3G) ， 同 样 ，HD133、HD170 岩心 中 甲烷 的 含 
量 也 很 低 ， 并 且 变 化 不 大 ， 含 量 在 20kL/kg 之 下 〈 图 4-3J，K) ， 属 于 南海 无 甲 
烷 异 常 的 沉积 物 岩 心 ，HD86V 岩心 中 甲烷 的 含量 变化 也 表现 为 自 上 而 下 增长 的 
趋势 (图 4-3H) ， 自 410cm 处 开始 ， 甲 烷 含 量 显著 增长 ， 一 直 增 加 到 底部 的 
50pL/kg 以 上 ; HD109 岩心 自 510cm 开始 ， 甲 烷 含 量 显著 增加 ， 并 在 岩心 底部 
771ст 处 达到 1609. 03pL/kg 的 异常 高 值 (图 4-31); HD196A 岩心 的 甲烷 含量 自 
510ст 起 ， 迅 速 增长 ， 在 岩心 底部 774cm 处 含量 高 达 7468. 66pL/kg， 比 背景 值 高 出 
几 百 倍 〈 图 4-3L) ; HD200 岩心 的 甲烷 含量 自 210cm 处 的 37.64pL/kg 开始 增加 ， 
在 510cm 开始 显著 增加 ， 由 736. 36pL/kg 猛 增 至 岩心 底部 6032.26pL/kg (图 4- 
ЗМ); HD319 岩心 在 0 ~610cm 层 段 的 甲烷 含量 很 低 ， 在 3.00pL/kg 左右 ， 但 在 底 
部 730cm 处 突然 剧 增 到 1499. 12pL/kg (图 4-3N) ， 显 示 了 明显 的 正 异 常 ; GC10 岩 
心 在 0 ~710cm 层 段 的 甲烷 含量 在 30. 00pL/kg 以 下 ， 自 740cm 开始 增长 ， 底 部 甲烷 
含量 在 3000. 00pL/kg UE, 呈现 明 显 的 甲烷 正 异常 (图 4-30)。 
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根据 沉积 物 岩 心 游离 甲烷 含量 来 看 ， 台 西南 海域 具有 良好 的 甲烷 供应 源 ， 多 
数 岩 心 均 具有 良好 的 甲烷 来 源 。 沉 积 物 岩 心 甲 烷 的 变化 剖面 表明 ， 沉 积 物 400cm 
以 下 的 层 位 具有 良好 的 生 烃 和 储 烃 能 力 ， 预 示 了 沉积 物 深部 具有 良好 的 甲烷 生成 
能 力 。 沉 积 物 岩心 顶 空气 中 烃 类 气体 随 深度 而 增加 的 趋势 ， 是 识别 天 然 气 水 合 物 
赋 存 的 重要 标志 (Jiang et al.，2004) ， 台 西南 海域 多 数 岩 心 的 甲烷 含量 也 存在 随 
深度 增加 而 增加 的 趋势 ， 预 示 了 良好 的 天 然 气 水 合 物 赋 存 潜力 。 


4.4 ”甲烷 异常 分 布 及 成 因 


根据 南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心中 顶 空气 甲烷 的 含量 特征 ， 可 以 将 甲烷 的 含量 
分 为 3 类 : CD 极度 异常 ，@) 稍 高 于 背景 值 ，@) 无 异常 (在 背景 值 范围 内 ) 。 甲 烷 含 
量 属于 第 〇 类 的 岩心 包括 HD83, HD109, HD196A, HD200, HD319, GC10, MF 
第 四 类 的 岩心 只 有 HD86V， 而 HD4, HD26, HD48, HD69, HD77, HD85, 
HD133 、HD170 岩心 的 整体 甲烷 含量 极 低 ， 均 在 海区 的 背景 值 之 下 ， 属 于 第 @ 类 
无 异常 的 沉积 物 岩心 。 据 此 ， 可 以 看 出 具有 甲烷 异常 的 岩心 主要 分 布 在 研究 区 的 
东北 角 〈 图 4-4， 见 彩 图 焉 ) ， 其 中 HD196A 和 HD319 岩心 站 位 所 处 的 2000m 水 
深 附近 ， 以 及 HD83, HD109, HD200 和 GC10 等 岩心 所 处 的 3000m 水 深 附 近 ， 
是 存在 甲烷 极度 异常 的 沉积 环境 。 台 西南 海域 甲烷 异常 分 布 区 正好 落 在 根据 沉积 
物化 学 异常 圈定 的 有 利生 烃 区 域 I 区 和 开 区 (图 3-66) ， 进 一 步 证 实 了 这 两 个 区 
域 是 台 西南 海域 潜在 的 有 利于 甲烷 生成 和 富 集 的 地 方 。 

靠近 台 西 南海 域 的 ODP184 航次 1146 站 位 ， 其 沉积 物 顶 空气 中 同样 存在 甲 
烷 异 常 ， 在 该 站 位 钻 取 的 1146A 岩心 长 607m， 其 甲烷 含量 自 284. 7m 层 位 的 
1000 x 10 激增 到 563. 2m 处 的 85 000 x 107°, MMM Ж 83C 及 C1/ 
(C2 + СЗ) ЖЯ, 1146A 岩心 400m 层 位 以 下 的 甲烷 为 热 解 成 因 或 热 解 和 生物 成 
因 的 混合 型 (Zhu et al.，2003) 。 付 少 英 〈2005) 研究 南海 沉积 物 顶 空气 甲烷 
的 8° Ce 后 认为 〈 -90% ~ -65%o) ， 该 区 的 顶 空气 甲烷 属于 微生物 成 因 (内 
部 交流 ) ，Zhu 等 (2006) 也 认为 南海 浅 层 沉积 物 中 的 甲烷 主要 以 生物 成 因为 
È (Zhu et alL，2006) 。 台 西南 海域 甲烷 异常 分 布 与 有 机 质 高 含量 分 布 区 域 吻 
合 在 一 起 (图 4-4 和 图 3-66) ， 并 且 沉 积 物 顶 空气 中 的 烃 类 组 分 中 甲烷 的 含量 
占 99% 以上， 从 这 两 个 特点 推测 ， 台 西南 海域 沉积 物 中 游离 态 的 甲烷 主要 为 生 
物 成 因 气 ， 是 有 机 质 在 厌 氧 条 件 下 经 过 微生物 作用 形成 。 甲 烷 异 常 的 岩心 分 布 
区 域 的 深部 ， 可 能 存在 强烈 的 甲烷 生成 过 程 ， 具 有 良好 的 生物 成 因 甲烷 的 供 
应 源 。 
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南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心 甲 烷 含量 分 布 示意 图 


4.5 ”南海 甲烷 大 氧 氧化 过 程 和 
REBAR - 甲烷 厌 氧 氧化 界面 深度 


海洋 水 体 含有 大 量 的 溶解 硫酸 盐 (5017), ， 通 过 向 下 扩散 和 渗透 ， 致 使 海底 
浅 层 沉积 物 中 孔隙 水 往往 也 富 含 SO4- 。 沉 积 物 孔隙 水 中 的 S0;” 在 沉积 物 的 早期 
成 岩 过 程 中 起 到 了 非常 重要 的 作用 。 在 甲烷 氧化 古 菌 (CH。-oxidating archaea) 和 
硫酸 盐 还 原 细菌 〈 sulfate reducing bacteria, SRB) 作用 下 ,沉积 物 中 的 S04” 作为 
氧化 剂 ， 将 沉积 物 中 的 有 机 质 氧化 〈Widdel，1988 ) ; 随 着 沉积 物 深部 甲烷 生成 


) 作用 开始 (或 存在 天 然 气 水 合 物 ) ， 形 成 了 富 集 CH, 的 甲烷 储 池 。 甲 烷 在 向 上 迁 


移 至 沉积 物 深部 厌 氧 带 ， 与 海水 下 渗 的 摄取 电子 能 力 较 强 的 SO 相遇 ， 在 甲烷 


氧化 古 菌 和 硫酸 盐 还 原 细菌 的 共同 作用 下 ， 发 生 甲 烷 厌 氧 氧化 过 程 (anaerobic 
methane oxidation 或 anaerobic oxidation of methane, AMO 或 AOM) ， 该 过 程 使 得 甲 
烷 被 氧化 成 HCO; ， 减 缓 了 甲烷 向 大 气 圈 的 排放 。 甲 烷 厌 氧 氧 化 过 程 是 海洋 厌 氧 
沉积 物 普 遍 存 在 的 现象 (Reeburgh，1976; Barnes and Goldberg, 1976; Martens 
and Berner, 1977) 。 该 过 程 是 全 球 碳 循环 的 一 个 重要 环节 ， 也 是 联系 甲烷 储 池 和 
溶解 硫酸 盐 的 重要 过 程 (Reeburgh，1982) 。 近 年 来 ， 天 然 气 水 合 物 调查 研究 的 
开展 发 现在 天 然 气 水 合 物 伴生 的 富 含 甲烷 的 沉积 物 中 也 普遍 存在 甲烷 厌 氧 氧化 过 
#2 (Borowski et al 1996; Borowski et al., 1999; Rodriguez et al., 2000; Hinrichs 
and Boetius，2002) ， 化 学 方程 式 一 般 表 示 为 
CH, + S03- —>HCO; +HS- +H,0 (4-1) 
在 富 含 甲烷 的 沉积 物 或 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 沉积 环境 ， 沉 积 物 中 的 S04 、CH。 
的 含量 变化 剖面 具有 典型 的 特点 ，S0;” 从 沉积 物 最 表层 开始 随 深度 增加 而 下 降 ， 
CH, 自 下 而 上 随 深度 的 变 浅 而 降低 ， 这 是 两 者 互相 消耗 的 结果 ,S01” 和 CH, 两 者 
含量 急剧 线性 下 降 的 过 渡 带 ， 是 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 发 生 的 主要 区 域 。S0;” 和 CH。 
含量 最 低 的 界面 被 称 为 硫酸 盐 还 原 -甲烷 大 氧 氧化 界面 (sulfate- methane interface , 
SMI) ， 是 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 最 剧烈 的 反应 界面 ，SO;- 几乎 被 消耗 列 尽 ，SMI 面 是 
沉积 物 中 硫酸 盐 还 原 带 的 底 界 (Borowski et al.，1999) ， 大 部 分 甲烷 的 厌 氧 氧化 过 
程 是 在 SMI 界面 附近 发 生 的 (Devol et al., 1984; Iversen and Jørgensen, 1985) (图 
4-5) 。 沉 积 物 中 甲烷 含量 剖面 是 识别 甲烷 厌 氧 氧化 作用 带 的 重要 证 据 。 
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2CH,O+S0}—2HCO=+HS-+H"] 
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图 4-5 甲烷 厌 氧 氧 化 过 程 模式 图 (Rodriguez et al., 2000) 
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台 西 南海 域 HD109、HD170、HD196A、HD200、HD319、GC10 等 6 个 研究 
岩心 不 同 深度 均 出 现 硫酸 盐 -甲烷 含量 突变 。HD109 岩心 在 350 ~710cm 处 为 硫 《 103 ) 
酸 盐 - 甲烷 含量 明显 变化 的 区 域 ， 硫 酸 盐 和 甲烷 互相 消耗 ， 发 生 了 强烈 的 硫酸 盐 
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还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 作用 。 强 烈 甲 烷 厌 氧 氧化 层 位 的 孔隙 水 中 的 S04” 含量 线性 
下 降 ， 甚 至 消耗 至 零 值 。 因 此 ， 本 文采 用 外 推 法 推断 SMI 界面 深度 。HD109 岩心 
的 SO 从 350cm 处 开始 呈现 线性 下 降 趋 势 ，SO:- 外 推 最 低 含量 (PH) ЖЛ 
在 704cm， 大 致 为 该 岩心 的 “硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 界面 ”( 图 4-6A); 





HD170 岩心 在 取样 深度 呈 0 ~746cm 的 沉积 跨度 上 没有 出 现 明显 的 甲烷 含量 突变 ， 
但 该 岩心 的 S04” 自 500cm 处 开始 线性 下 降 ， 使 用 外 推 法 可 以 推测 该 岩心 的 SO4 


外 推 零 值 在 911cm 处 ， 大 致 为 其 SMI 深度 (图 4-6B) ， 硫 酸 盐 - 甲烷 含量 突变 区 
| ЗЛЕ 500ст ZF; HD196A 岩心 510 ~730cm 大 致 为 硫酸 盐 -甲烷 含量 突变 区 域 ， 
| 硫酸 盐 在 530cm 开始 发 生 明 显 的 线性 下 降 ，SO# ”外 推 最 低 含量 底 界 在 728cm， 
”是 岩心 的 SMI (图 4-6C); HD200 岩心 的 硫酸 盐 - 甲烷 含量 突变 区 域 大 致 在 
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图 4-6 ”南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心 甲 烷 变化 剖面 和 SMI 界面 深度 


硫酸 盐 离子 数据 引 自 梁 金 强 等 ，2005 
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210 ~700cm, 502 在 210cm 开始 线性 下 降 ，SO;” 外 推 最 低 值 发 生 在 636m, SMI 
大 致 在 该 处 (图 4-6D); HD319 岩心 的 硫酸 盐 - 甲烷 含量 突变 区 域 在 400cm 以 
下 ， 而 孔隙 水 SO;” 在 410cm 开始 明显 线性 降低 ，SO;” 外 推 最 低 值 在 888cm 处 ， 推 
测 该 岩心 的 SMI 为 888cm (图 4-6E); СС10 岩心 的 硫酸 盐 -甲烷 含量 突变 区 域 为 
450 ~800cm，S0;” 含量 从 453cm 开始 线性 下 降 至 ImmoL 以 下 ,明显 地 显示 了 
5027 亏损 至 0 (HAIRS, SOT” 外 推 零 值 在 792cm Kb, 为 SMI 深度 (图 4-6F)。 

HD109、HD170、HD196A、HD200 HD319, 、GC10 岩心 的 SMI 深度 归纳 于 
表 4-2， 它 们 的 SMI 深度 由 浅 至 深 顺 序 为 HD200 一 HD109 一 HD196A 一 GC10 一 
HD319 一 HD170。SMI 是 甲烷 生产 带 与 硫酸 盐 还 原 带 的 分 界线 ， 它 的 深度 变化 是 
硫酸 盐 亏 损 程度 和 甲烷 排 溢 通 量变 化 的 标志 (Borowski et al.，1999 ) 。 甲 烷 排 滋 
越 强 烈 ，SMI 出 现 的 深度 越 浅 。Borowski 等 (1999) 研究 了 全 球 DSDP 和 ODP 站 
位 的 SMI， 发 现 天 然 气 水 合 物 伴生 环境 的 SMI 大 多 数 在 50m 以 内 ， 平 均值 为 20m 
左右 ， 而 布莱克 海 台 天 然 气 水 合 物 区 的 SMI 甚至 低 至 10m， 相 反 ， 那 些 没有 天 然 
气 水 合 物 赋 存 标志 的 站 位 的 SMI 深度 均 超过 50m， 甚 至 100m。 全 球 大 陆 边 缘 的 
天 然 气 水 合 物 区 ， 均 具有 非常 浅 的 SMI， 浅 的 SMI 是 一 个 指示 天 然 气 水 合 物 赋 存 
环境 的 有 效 标志 ( Borowski et al.，1999) ， 原 因 在 于 沉积 物 中 存在 一 个 稳定 而 且 
强烈 的 甲烷 供应 源 ， 使 得 硫酸 盐 和 甲烷 的 互相 消耗 过 程 持续 进行 ， 使 得 SMI 持续 
向 海底 表面 变 浅 。 南 海 台 西南 海域 HD109、HD170、HD196A、HD200 、HD319、 
GC10 等 岩心 的 SMI 深度 均 在 10m 以 内 ( 表 4-2) ， 显 然 是 由 于 这 些 岩心 深部 存在 
异常 高 的 甲烷 含量 所 致 (图 4-6) ， 大 量 的 甲烷 与 孔隙 水 中 的 硫酸 盐 持续 互 为 消 
耗 ， 在 该 海区 沉积 物 中 形成 了 明显 的 、 浅 的 SMI。 台 西南 海域 存在 的 SMI 深度 ， 
落 在 了 全 球 天 然 气 水 合 物 区 的 SMI 深度 范围 内 ， 充 分 预示 该 海区 存在 强烈 的 
AMO 过 程 。 从 这 点 来 看 ， 南 海 台 西南 海域 具有 良好 的 甲烷 气体 供应 源 ， 具有 良 
好 的 天 然 气 水 合 物 赋 存 远景 。 


表 4-2 南海 台 西南 海域 甲烷 异常 岩心 的 SMI 深度 




















站 位 水 深 /m 硫酸 盐 - 甲烷 消耗 带 /cm SMI 深度 /em 
HDI09 3218 | 350 ~710 704 
HD170 1616 >500 | 911 
HDI96A 2420 510-730 728 
HD200 3426 | 210-700 636 
HD319 1730 | 400 ~ 888 888 
cc10 3008 | 450 ~ 800 792 
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第 5 章 自生 碳酸 盐 岩 


5.1 概 述 


碳酸 盐 岩 的 形成 是 海洋 中 非常 重要 的 沉积 过 程 ， 它 每 年 从 碳酸 钙 循环 中 清除 
KH 1Gt (1Gt =10"g) 的 CaC0,。 该 过 程 不 仅 保持 了 岩石 圈 -海洋 - 大 气 围 的 
СО, 平衡 ， 还 控制 着 全 球 的 钙 平 衡 。 海 洋 中 的 自生 碳酸 盐 岩 的 形成 机 理 及 规模 曾 
在 很 长 一 段 时 间 里 被 忽略 ， 并 曾 被 认为 主要 是 化 学 成 因 ， 而 生物 成 因 的 贡献 微 不 
足 道 (Lein，2004) 20 世纪 60 年 代 ， 随 着 一 种 与 甲烷 氧化 过 程 有 关 的 甲烷 成 因 
碳酸 盐 岩 的 发 现 (Hathaway and Degens, 1969; Nissenbaum, 1984), ， 人 们 对 海洋 
自生 碳酸 盐 岩 的 形成 机 理 重新 产生 了 浓厚 的 研究 兴趣 。 

20 世纪 80 年 代 中 期 ，Suess 等 (1985) 在 东北 太平 洋 美国 俄勒冈 外 海水 合 
物 峭 首次 发 现 了 一 种 新 型 的 自生 碳酸 盐 岩 ， 它 与 富 含 甲烷 的 冷泉 排 滋 密 切 相关 。 
接着 ， 科 学 家 在 全 球 范 围 内 陆续 发 现 了 这 种 与 甲烷 冷泉 或 甲烷 排 溢 有 关 的 自生 碳 
酸 盐 岩 。 例 如 ， 在 东北 太平 洋 卡 斯 卡 迪 亚 俯冲 带 (Kulm et al, 1986; Bohrmann 
et al 1998; Greinert et al.，2001)、 西 大 西洋 布莱克 海 台 (Naehr et al., 2000), 
墨西哥 湾 北部 陆 坡 (Sassen et al., 2004) 、 西 北 太 平 洋 边缘 的 鄂 堆 次 克海 〈 Esik- 
ov et al.，1990) 、 日 本 南海 海 (Le Pichon et al., 1987; Sakai et al.，1992) 、 秘 
和 鲁 边缘 海 〈Arthur et al.，1993) 、 巴 巴 多 斯 岛 南 部 (Barbados) 增生 棉 (Langseth 
et al., 1988; Le Pichon et al., 1990) 、 哥 斯 达 黎 加 边缘 海 (Bohrmann et al., 
2002a) 、 东 阿留 申 俯冲 带 (Greinert et al., 2002a) 、 巴 基 斯 坦 外 海 Makran 增生 棉 
(von Rad et al., 1996) #19 (Aloisi et al., 2000) 等 的 冷泉 喷 口 系统 
中 ， 它 们 以 烟 奥 状 、 结 壳 状 、 结 核 状 以 及 厚 板 状 堆 积 体 等 各 种 形 貌 出 现 。 在 上 述 
发 现 自生 碳酸 盐 岩 的 大 陆 边缘 海 环境 中 ， 俄 勒 交 外 海水 合 物 上 硝 、 西 大 西洋 布莱克 
海 台 、 墨 西 哥 湾 北部 陆 坡 、 鄂 土 次 克海 、 日 本 南海 海沟 、 秘 鲁 边缘 海 等 都 同时 发 
现 了 天 然 气 水 合 物 ， 自 生 碳酸 盐 岩 主要 在 天 然 气 水 合 物 伴生 沉积 物 中 沉积 形成 。 





冷泉 是 一 种 富 含 甲 烷 及 其 氧化 组 分 (HCO, СО, 等 )、 温 度 较 低 (OCE 
右 ) 的 流体 在 海底 排 洲 的 现象 (Suess et al., 1985; von Rad et al, 1996; Peck- 
mann et al.，2001) ， 主 要 发 生 在 全 球 的 大 陆 边缘 海 环境 ， 尤 其 是 被 动 陆 缘 和 主动 
陆 缘 ， 常 常 被 认为 与 沉积 物 深部 天 然 气 水 合 物 分 解 有 关 (Teicher et al.，2003)。 冷 
泉口 环境 往往 繁殖 了 大 量 的 以 化 学 能 为 养分 的 化 能 自 养 生物 群落 ， 如 双 壳 类 (bi- 
valves), AREH (tube worms) 、 菌 席 (bacterial mats) 等 (Peckmann et al., 
2001; Teichert et al.，2003) ， 它 们 从 碳 氢化 合 物 (CH,) MHL (HS) 的 氧化 
过 程 中 获得 能 量 (Sibuet and Olu，1998) 。 伴 生 大 量 各 种 形态 的 自生 碳酸 盐 岩 是 冷 
泉 的 另 一 个 特点 。 碳 酸 盐 岩 的 形成 主要 是 冷泉 环境 的 AMO 和 硫酸 盐 还 原 (SR) 
共同 作用 的 结果 。AMO 和 SR 主要 受 冷 泉 环境 中 甲烷 氧化 菌 和 硫酸 盐 还 原 菌 的 活 
动 而 诱发 ( Ritger et al., 1987; Boetius et al., 2000; Michaelis et al., 2002), È 
们 参与 甲烷 厌 氧 氧化 而 获得 生存 能 量 ， 将 CH, 氧化 为 HCO; ， 增 加 了 环境 的 碱 
度 ， 从 而 促使 了 碳酸 盐 岩 的 沉淀 形成 。 甲 烷 排 溢 系 统 (methane vents) 是 另外 一 
种 常见 的 海底 渗 漏 现象 ， 以 强烈 的 甲烷 气泡 柱 向 海底 喷 溢 。 它 与 冷泉 的 区 别 在 于 
主要 以 甲烷 气泡 柱 的 形式 排 滋 而 不 是 以 流体 的 形式 ， 但 两 者 同样 以 甲烷 气体 的 释 
放 为 主要 模式 (Mazzini et al.，2004) 。 甲 烷 排 滋 系 统 与 冷泉 环境 一 样 ， 以 生物 群 
落 和 自生 碳酸 盐 岩 的 大 量 出 现 为 特点 ， 它 们 是 海底 甲烷 释放 的 不 同 表现 形式 。 冷 
泉 和 甲烷 排 溢 系 统 被 认为 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 识别 标志 之 一 ， 天 然 气 水 合 物 分 
解 产生 的 甲烷 和 水 体 是 冷泉 或 甲烷 排 溢 形成 的 重要 原因 。 冷 泉 和 甲烷 排 溢 环 境 的 
自生 碳酸 盐 岩 ， 是 沉积 物 中 细菌 诱发 的 AMO 过 程 的 产物 ， 岩 石 典型 特点 为 工 Ca- 
CO; 含量 高 、8"C 极度 轻 值 ， 是 天 然 气 水 合 物 赋 存 区 的 独特 岩 类 ， 记 录 了 天 然 气 
水 合 物 稳定 性 、 冷 泉 活 动 以 及 甲烷 收 支 等 信息 ( 陆 红 锋 等 ，2006) 。 


5.2 样品 与 分 析 方 法 


ODP184 航次 期 间 ， 在 南海 北部 1146 岩心 底部 600m 之 下 发 现 了 结核 状 的 自 
ABER (Zhu et al., 2003) ， 这 是 在 南海 沉积 物 深部 较 早 发 现 自生 碳酸 盐 岩 的 
一 例 ， 但 在 沉积 物 表 层 发 现 碳酸 盐 岩 的 情况 很 长 一 段 时间 都 未 见报 道 。2002 年 
起 ， 广 州 海洋 地 质 调查 局 在 南海 开展 了 天 然 气 水 合 物 调查 ， 并 在 台 西南 海域 拖网 
取得 了 少量 的 碳酸 盐 岩 。2004 年 ， 在 中 德 合作 项 目 支持 下 ， 广 州 海洋 地 质 调查 
局 “海洋 四 号 ”和 德国 “太阳 号 ”调查 船 分 别 在 台 西 南海 域 的 浅水 1 区 和 深水 
I 区 沉积 物 表 层 取 获 大 量 的 碳酸 盐 岩 类 (图 5-1， 见 彩 图 了 ) ， 是 南海 迄今 为 止 《 107 ) 
取得 自生 碳酸 盐 岩 数量 最 多 、 类 型 最 丰富 的 航次 调查 。 工区 位 于 大 陆 斜 坡 段 ， 水 
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ЖМ 400 ~ 1000m， 碳 酸 盐 岩 类 多 以 结 壳 或 块 状 堆积 体 分 布 于 海底 ， 碳 酸 盐 岩 周 
围 的 沉积 物 表 面 同时 有 大 量 的 双 壳 类 生物 伴生 (图 5-1A，B)。 了 区 水 深 较 深 ， 


大约 为 3000m， 已 达 深海 盆地 范围 ， 碳 酸 盐 岩 分 布 较 稀少 ， 多 以 小 型 烟 向 、 零 星 
”胶结 体 的 形式 分 布 ， 同 时 也 有 大 量 的 双 壳 类 和 菌 席 共生 ， 沉 积 物 中 还 可 见 海底 汇 





图 5-1 碳酸 盐 岩 取样 位 置 及 沉积 物 表面 的 分 布 情况 (SO-177 航次 摄像 成 果 ) 
А. 海底 碳酸 盐 岩 堆积 体 ; B. 海底 碳酸 盐 岩 堆积 体 及 周围 双 壳 类 、 细 菌 群落 ; C 海底 碳酸 盐 岩 烟 
Bl; D. 海底 泄气 地 斤 及 伴生 的 双 这 类、 细菌 群 落 


Жо ү 





气 的 麻 坑 (图 5- 1C，D) ， 预 示 了 该 区 存在 排 溢 现 象 。 中 德 合 作 “S0 - 177 航 
次 ”期 间 ,“ 太 阳 号 ”调查 船 通过 海底 摄像 观察 ， 估 计 出 这 两 个 区 分 布 了 面积 约 
为 430km? 的 自生 碳酸 盐 岩 ， 海 底 底层 水 和 沉积 物 孔隙 水 的 现场 分 析 显示 ， 工 区 
和 工区 含有 丰富 的 游离 态 甲烷 ,海底 之 下 Som 沉积 物 甲烷 气体 含量 达 80khmolL， 
底层 水 甲烷 含量 为 1. 8hmol/L， 比 海水 背景 值 0. 8pmolL 高 出 许多 ,证 实 了 该 区 
存在 甲烷 排 溢 的 现象 ( 黄 永 样 等 ，2005) 。 南 海 台 西南 海域 的 海底 地 貌 观测 显示 ， 
该 区 碳酸 盐 岩 分 布 环境 与 水 合 物 背 、 布 莱克 海 台 、 墨 西 哥 湾 北部 陆 坡 等 天 然 气 水 
合 物 区 的 海底 环境 非常 相似 ， 初 步 显 示 南 海 发 现 的 自生 碳酸 盐 岩 为 与 冷泉 或 甲烷 
排 游 相关 的 甲烷 成 因 碳 酸 盐 岩 。 

为 了 掌握 台 西南 海域 自生 碳酸 盐 岩 的 成 因 ， 对 它们 进行 岩石 学 和 地 球 化 学 研 
究 是 十 分 必要 的 。 本 章 主 要 对 广州 海洋 地 质 调查 局 2002 ~ 2004 年 以 及 SO - 177 
航次 中 德 合作 时 期 取 获 的 碳酸 盐 岩 进行 详细 的 研究 ， 探 讨 该 区 冷泉 或 甲烷 排 滋 的 
演化 历史 ， 分 析 其 与 天 然 气 水 合 物 的 关系 。 

碳酸 盐 岩 的 物 相 分 析 在 北京 大 学 微 构 分 析 实验 室 完成 ， 采 用 的 仪器 型 号 为 日 
本 理学 公司 12kW 旋转 阳极 X 射线 衍射 仪 ， 使 用 微 构 分 析 实 验 室 设计 的 XRF 计 
算 机 控制 分 析 系统 。 分 析 了 21 个 碳酸 盐 岩 中 全 岩 物 相 及 不 同 碳酸 盐 矿 物 的 相对 
含量 。 分 析 前 ， 先 用 蒸馏 水 把 样品 冲洗 上 晾 干 ， 然 后 用 玛 瑞 研 钵 磨 碎 成 粉末 〈 以 样 
品 中 的 石英 为 内 标 ) ， 之 后 制作 成 任意 取向 的 粉末 片 ， 从 5°20 ~ 70°20 进行 扫描 。 
采用 Си Æ Ka 射线 , 测试 电压 40kV， 电 流 100mA， 石墨 单 色 器 ; 扫描 速度 为 
4°28/m; 采 数 步 宽 为 0.02°28/s; 发 散 狭 颖 : 1"， 接 收 狭 颖 : 0.03mm， 防 散射 狭 
Bk: 1°。 

总 碳酸 盐 含量 在 广州 海洋 地 质 调 查 局 实验 测试 所 完成 ， 使 用 容量 法 。 分 析 设备 
为 恒温 水 浴 锅 ，50mL 滴定 管 ; 试剂 包括 0. Imol/L 标准 氢 氧 化 钠 溶液 、0. Imol/L 标 
准 盐酸 溶液 、 酚 本 指示 剂 。 样 品 分 析 前 先 用 蒸馏 水 冲洗 干净 晾 干 ， 用 玛瑙 研 钵 磨 
至 粉末 状 。 称 取 0. 1g 粉末 样品 ， 置 于 100mL 的 三 角 瓶 中 ， 用 少许 水 湿润 ， 然 后 
加 入 10mL 标准 盐酸 溶液 ， 摇 匀 后 置 于 电炉 上 加 热 微 沸 3min， 然 后 再 放 入 70 ~ 
80C 的 水 浴 锅 上 保温 10 ~20min， 待 碳酸 盐分 解 完 全 后 取 下 冷却 ， 最 后 加 入 酚 枉 
指示 剂 ， 用 标准 氢 氧 化 钠 溶液 滴定 至 粉红 色 为 终点 。 碳 酸 盐 含量 按 下 式 计算 : 

Wicscoy = [ (Vo = И) X сомон X F]/m} x 100 (5-1) 

RP, оссо) 为 样品 中 碳酸 盐 〈 以 CaCO, KR) HADER (W); соон APR 
准 氢 氧 化 钠 溶液 的 浓度 (mol/L) ; Vo 为 消耗 氢 氧 化 钠 溶液 的 量 (mL); V, 为 滴 
定 空白 样 消耗 氨 氧 化 钠 的 量 〈 mL) ; т 为 样品 质量 (g); Е % 50.04x10°, BI 
消耗 1mL 的 1 mol/L 氢 氧 化 钠 溶液 所 相当 的 CaCO, 的 量 (в) 。 
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此 外 ， 对 21 个 碳酸 盐 岩 还 进行 了 X 荧光 成 分 分 析 ， 分 析 工 作 在 中 国 科学 院 
地 质 与 地 球 物理 研究 所 完成 ， 使 用 日 本 岛 津 (SHIMADZU) XRF-1500 型 顺序 式 
Х 射线 荧光 光谱 仪 ， 分 析 方 法 为 标准 曲线 法 〈 经 验 系数 法 ) ， 程 序 名 称 为 Rock- 
major; 制 样 设备 为 日 本 岛 津 TR-1000S 型 自动 熔 样 机 。 样 品 先 用 车 馏 水 冲洗 干净 
RF, BIRET KE AKRE Kk, BEI 1: 10， 取 碳酸 盐 试 样 0.6000g， 熔 剂 
(LaB40; ， 无 水 ,高 纯 ) 6. 0000 克 ，1100 习 熔融 10 分 钟 。 

碳酸 盐 岩 的 碳 、 氧 稳定 同位 素 的 分 析 在 中 国 科学 院 地质 与 地 球 物理 研究 所 完 
成 。 样 品 分 析 采 用 的 是 磷酸 法 。 取 样品 新 鲜 部 位 15mg， 研 磨 均 匀 ， 在 300Y 真空 
中 烘 烤 2 小 时 除去 有 机 质 ， 之 后 称 取 处 理 好 的 样品 10mg， 放 入 反应 器 底部 ， 再 
用 注射 针管 将 5mL 纯度 为 100% 的 正 磷酸 注入 反应 器 支管 内 ， 将 反应 器 接 在 真空 
系统 上 ， 抽 取 真 空 ， 真 空 度 达 到 0. 01Pa 为 止 。 然 后 将 支管 内 的 正 磷酸 与 样品 混 
合 反 应 ， 并 进行 25 水 浴 人 恒温 72 小 时 。 反 应 完全 后 ， 把 释放 出 来 的 CO, 气体 进 
行 -110Y 低温 分 离 ， 去 除 在 溶解 样品 的 过 程 中 产生 的 杂质 气体 。 然 后 在 Finnigan 
MAT252 同位 素质 谱 仪 上 进行 测定 ， 分 析 结 果 用 8 值 表 示 ， 采 用 美洲 似 箭 石 PDB 
(the Peedee Belemnite) 国际 标准 ， 即 样品 的 碳 氧 同位 素 组 成 特征 用 8" C A O 
表示 ， 表 达 式 : 

8" Copg%o = {[ (С/'?С)затр1е - (?С/?С) ppg Ји (С/С) pon} х 1000 

(5-2) 

8"*Opoa%o = {| [ ('*О/'°О)ватр1е - (0/0) ppp 1/(*0/"°O) pon} x 1000 

(5-3) 

尽管 磷酸 分 馏 因 素 是 解释 方解石 与 白云 石 或 方解石 与 菱 铁 矿 之 间 存 在 同位 素 
分 饮 差 异 的 原因 ， 但 本 次 分 析 我 们 没有 考虑 测试 过 程 中 磷酸 分 馅 因素 对 数据 的 影 
响 。 因 为 我 们 本 次 是 对 碳酸 盐 岩 石 进行 全 岩 分 析 ， 磷酸 分 饱 因 素 的 影响 可 以 不 考 
虑 。Rodriguez % (2000) 在 对 布莱克 海岭 的 碳酸 盐 岩 进行 碳 氧 同位 素 研究 时 ， 
也 认为 可 以 不 考虑 磷酸 分 馅 因素 。 


5.3 ”岩石 矿物 学 特点 


5.3.1 碳酸 盐 岩 类 型 


南海 台 西南 海域 获取 的 碳酸 盐 岩 类 主要 以 烟 向 、 结 壳 状 为 主 ， 颜 色 为 灰白 
色 - 灰 黑 色 ， 质 地 坚硬 。 结 壳 的 裂 孙 和 和 孔洞 中 充填 有 大 量 的 文 石 晶体 。 岩 石 薄片 
鉴定 表明 ， 碳 酸 盐 岩 类 主要 由 方解石 、 文 石 、 黏 土 、 长 英 质 矿物 等 组 成 。 岩 石 中 
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的 方解石 主要 呈 微 晶 的 形式 存在 ， 或 在 有 孔 虫 的 房 室 以 亮 晶 充 填 ， 文 石 主 要 充填 
在 裂隙 或 孔洞 中 ， 呈 放射 束 状 〈 彩 图 并 和 彩 图 邓 ) 。 总 体 来 说 ， 根 据 碳酸 盐 岩 两 
级 或 三 级 分 类 命名 原则 ， 碳 酸 盐 岩 可 分 为 合 泥 或 泥 质 微 晶 灰 岩 、 含 泥 或 泥 质 粉 砂 
质 灰 岩 、 粉 砂 质 泥岩 、 少 量 白云 质 生物 碎 屑 灰 岩 (VAX). 

含 泥 或 泥 质 微 晶 灰 岩 : 岩石 为 泥 灰 色 、 灰 黑色 ， 朴 松 、 固 结 至 坚硬 ， 部 分 样 
品 具 和 孔洞 或 裂隙， 其 中 充填 有 文 石 脉 。 主 要 为 烟 向 、 结 壳 状 ， 泥 质 含量 较 高 ， 陆 
源 碎 悄 含量 低 。 黏 土 含量 为 10%~ 25% ， 碳 酸 盐 矿物 含量 为 38% ~ 75% ， 其 中 方 
解 石 为 12%~58% ， 文 石 为 11%~70% ; HRA A HF 10% ， 主 要 为 石英 、 
长 石 。 方 解 石 微 晶 胶结 在 泥 质 中 形成 基质 。 

含 泥 或 泥 质 粉 砂 质 灰 岩 : 基本 上 与 含 泥 或 泥 质 灰 岩 组 成 相近 ， 只 是 岩石 中 粉 
砂 质 含量 稍 高 ， 粉 砂 主要 由 石英 、 长 石 构成 ， 含 量 为 20% ~35% 。 这 类 岩石 中 文 
石 脉 出 现 的 概率 较 低 。 

粉 砂 质 泥岩 ;这 种 样品 获取 的 很 少 。 岩 石 为 灰白 色 ， 具 虫 孔 ， 烟 向 状 。 泥 质 
含量 在 42% 以 上 ， 粉 砂 含量 为 25%~35% ， 方解石 含量 小 于 20% 。 

白云 质 生物 碎 悄 灰 岩 : 岩石 灰色 、 灰 黄色 ， 坚 硬 ， 具 孔洞 ， 含 大 量 白云 质 生 
物 残 体 。 白 云 石 含量 为 25%~40% ,方解石 含量 为 0%~25% ， 两 者 含量 总 和 大 
F 40% 。 陆 源 碎 悄 为 石英 、 长 石 ， 含 量 为 20%~35% 。 该 类 岩石 在 东沙 群岛 少量 
出 现 。 

南海 台 西南 海域 出 现 的 自生 碳酸 盐 岩 ， 主 要 以 含 泥 的 微 晶 灰 岩 、 泥 质 粉 砂 质 
灰 岩 为 主 。 黏 士 矿 物 含量 较 高 。 岩 石 比较 坚硬 ， 钙 质 成 分 含量 比较 高 ， 黏 土 和 陆 
源 碎 屠 含 量 低 ， 岩 石 孔洞 壁 长 有 文 石 图 ， 裂 辽 充 填 有 文 石 脉 ， 与 墨西哥 湾 天 然 气 
水 合 物 区 、 布 莱克 海 台 、 水 合 物 疹 水 合 物 区 出 现 的 碳酸 盐 极为 类 似 。 

扫描 电子 显微镜 (SEM) 观测 显示 ， 碳 酸 盐 岩 中 方解石 为 颗粒 状 ， 文 石 为 柱 
状 、 针 状 、 束 状 〈 图 5-2) ， 显 示 了 典型 的 自生 特征 。 研 究 表明 ， 束 状 、 针 状 文 石 
的 形成 与 沉积 环境 中 的 细菌 作用 有 关 (Druckman, 1981; Chafetz and Folk; 1984; 
Roberts et al.，1990) 。 台 西南 海域 碳酸 盐 岩 样品 中 各 种 形态 的 文 石 脉 ， 可 能 是 沉积 
物 中 细菌 活动 的 结果 ， 该 海区 碳酸 盐 岩 出 露 的 沉积 物 中 ， 甲 烷 含量 较 高 ， 并 存在 普 
遍 存 在 的 甲烷 细菌 氧化 作用 ， 这 可 能 是 各 种 形态 文 石 脉 形成 的 主要 原因 之 一 。 


5.3.2 碳酸 盐 岩 成 分 特征 
碳酸 盐 岩 进行 X 射线 衍射 分 析 物 相 鉴 定 、 半 定量 成 分 分 析 和 确定 方解石 中 


MgCO, 摩尔 分 数 可 以 全 面 了 解 碳酸 盐 岩 类 样品 中 的 碳酸 盐 矿 物 物 相 ， 以 及 确定 研 
究 区 域 方解石 的 亚 种 〈 是 低 Mg 方解石 还 是 高 Mg 方解石 ?) ， 并 与 国外 相关 研究 
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图 5-2 碳酸 盐 岩 扫描 电镜 照片 
А, В. 颗粒 状 方解石 : C、D. HR, HR, RRX 


”进行 对 比 。 表 5-1 为 碳酸 盐 岩 类 X 射线 (XRD) 衍射 定量 分 析 结 果 。 



































【) 表 5-1 碳酸 盐 岩 X 射线 衍射 定量 分 析 结果 (单位 :% ) 
Ф 。 was (EBS EARES FR E i 
е паа [а а аја вва 石 | 石 | 分 数 
e HD0401 1 13 4 1 18 一 5 - -| - 一 一 一 一 58 8.4 
: HD0402 1 18 4 13 20 4 10 - 2 - 3 - 11 - 26 13.9 
ý HD0403 1 9 2 1 9 3 2 - 12 - Ce 54 一 6 14.6 
HD0404 1 11 3 2 15 一 $ - 6 - 一 一 34 一 23 14.5 
112) waos |1|93|2|1|7|2|14|-19 Г Га е2 
HD0406 у] 6 2 1 6| - 5 一 13 一 一 一 57 - | 9 15.2 
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аж 

* Е Meco, 
wa 
HD0407 2 19 6 4 15 | 3 7 - 4 - - - [“|- 26 16.4 
HD0408 2 18 | 5 з |20| 4 7 - 4 - - - |6 |31 13.2 
HD0409 T 9 2 1 8 -|4 8 - - |42 - |25 15.2 
HD0410 1 16 | 4 2 18 3 7 - 3 - - - - jn 35 8.9 
HDO411 - 4 1 1 4 -| 5 - |4 - 1 - |67 - 3 12.2 
HDO412 1 5 1 2 5 -|2 - |10 - - - 53 - |21 18.0 
HD0413 1 5 2 2 6 - - -|9 - - - |63 - 12 16.7 
HD0414 2 12 3 2 22 - 1и 1 6 - - - |29 - 12 15. 6 
HD0415 2 17 | 6 з 126 | 3 Т 一 - - 3 - - 2 |31 8.1 
7 HDO416 2 25 | 5 3 | 21 s | u 1 - - - 3 - | 8 16 8.9 
HD0417 2 21 6 3 20 | 2 {| 8 一 = - - - ү: 30 10.9 
HDO418 2 19 5 3 25 5 |10 - - 1 - 到 一 8 25 16.9 
HDO419 3127/7 5 | 28| 4 п - 4 3 2 一 -|- 6 | 13.7 
HD0420 1 13 4 2 26|7 5 - 3 一 = |31 一 一 8 12.1 
HD0421 1 12 4 2 18 | 4 8 一 2 - - |25 一 一 24 12.8 

















注 : 北京 大 学 微 构 分 析 实 验 室 分 析 


X 射线 衍射 分 析 结果 显示 ， 碳 酸 盐 岩 主要 由 黏 士 、 石 英 、 长 石 、 碳 酸 盐 矿 物 
组 成 。 黏 士 矿 物 主要 为 伊利 石和 高 岭 石 ， 少 量 蒙 脱 石和 绿 泥 石 ; 岩石 的 陆 源 碎 属 
主要 以 石英 、 长 石 为 主 石英 的 相对 含量 为 4% ~ 28% ， 长 石 类 主要 为 2% ~ 
16% ; 碳酸 盐 矿 物 主要 为 文 石 方解石 ， 偶 尔 出 现 白云 石 、 铁 白云 石和 葵 铁 矿 。 
文 石 的 全 岩 相 对 含量 为 11%~ 70% ， 主 要 在 50% 以 上 ; 方解石 的 相对 含量 则 为 
3%~ 58% o 

根据 方解石 duoo 衍射 峰 偏 移 正常 峰 (3. 305A) 情况 ， 对 方解石 中 的 MgCO, 


的 含量 进行 估算 。 在 所 有 碳酸 盐 岩 类 中 ， 方 解 石 中 MgCO, 的 摩尔 分 数 均 大 于 | 


8% ， 主 要 为 8.1% ~18% (图 5-3)。 一 般 认为 ， 方解石 中 МЕСО, 摩尔 分 数 低 于 


S% 时， 为 低 镁 方解石 ， 此 外 其 他 组 分 的 方解石 为 就 属于 高 镁 方解石 (Naehr et | 


al., 2000); Greinert 等 (2001) 则 以 MgCO, 摩尔 分 数值 8% 为 界 来 区 别 高 镁 和 低 
镁 方解石 ， 高 于 8% 为 高 镁 方解石 。 从 图 5-4 可 以 看 出 ， 台 西南 海域 的 样品 均 落 
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在 高 镁 方解石 区 域 ， 属 于 典型 的 高 镁 方解石 。 这 与 俄 勒 闪 / 华 盛 顿 边缘 天 然 气 水 
合 物 赋 存 区 、 路 易 斯 安 那 大 陆 斜坡 冷泉 区 、 蒙 特 里 海湾 冷泉 区 和 丹麦 卡特 加 特 海 
峡 出 现 的 方解石 很 类 似 。 
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样品 号 
图 5-3 自生 碳酸 盐 岩 中 方解石 中 MgCO, 含量 分 布 特点 


为 了 更 清晰 地 了 解 样品 中 碳酸 盐 矿 物 相 的 比例 ， 我 们 作 碳 酸 盐 矿 物 之 间 相 对 
含量 图 (图 5-4， 见 彩 图 V ) ， 从 图 中 可 以 看 出 ， 在 大 多 数 样品 中 文 石和 方解石 
占 所 有 碳酸 盐 矿 物 的 一 半 以 上 。 一 般 而 言 ， 氧 化 、 富 含 S50;” 和 总 碱 度 高 的 环境 
有 利于 文 石 形成 。 天然气 水 合 物 分 解 的 冷泉 在 经 过 硫酸 盐 还 原 带 后 ， 在 海底 表面 
环境 比较 适合 文 石 的 沉淀 。 少 量 白云 石 出 现在 5 个 样品 ， 有 3 个 样品 中 出 现 铁 白 
云 石 而 没有 文 石 存在 ， 岩 石 薄片 鉴定 表明 铁 白云 石 含 量 较 高 的 样品 含 较 多 生物 碎 
悄 ， 并 且 具 有 较 多 的 孔洞 。 在 沉积 物 中 半 封 闭 体 系 里 ， 由 于 硫酸 盐 的 细菌 还 原作 
用 而 产生 低 5047 浓度 的 环境 ， 在 这 种 环境 中 SO 的 含量 是 相当 有 限 的 ， 这 种 情 
WE MESO, 不 容易 形成 ， 自 由 离子 Me 的 含量 就 会 较 高 ， 因 而 在 整个 体系 中 
Me/Ca 值 增加 ， 白 云 石 容 易 沉淀 形成 ， 而 环境 中 黏土 矿 物 或 黄 铁 矿 氧化 被 释放 的 
Fe** ， 使 得 铁 白 云 石 也 在 这 个 环境 中 沉淀 。 这 与 琉球 群岛 附近 暴 岛 海 丘 上 与 甲烷 
喷 滋 作用 有 关 的 碳酸 盐 岩 类 的 现象 类 似 ， 那 里 的 碳酸 盐 烟 向 等 主要 由 白云 石 组 成 
(Takeuchi et al., 2002) o 
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图 5-4 自生 碳酸 盐 岩 中 碳酸 盐 矿物 相对 含量 


碳酸 盐 岩 的 总 CaCO, 含量 分 析 表 明 (K 5-2) ， 台 西南 海域 碳酸 盐 岩 的 总 
CaC0; 含 量 较 高 ， 其 质量 分 数 主要 为 45. 89% ~ 83. 25% ， 大 部 分 大 于 60% ， 这 是 
典型 的 海底 自生 胶结 碳酸 盐 岩 。 这 与 显微镜 下 观测 和 X 射线 衍射 分 析 的 结果 吻 
合 ,碳酸 盐 岩 镜 下 可 见 大 量 亮 晶 - 微 晶 方解石 、 文 石 。 高 的 总 CaCO, 含量 表明 碳 
酸 盐 岩 是 从 CaCO, 饱和 的 流体 中 沉淀 出 来 的 ， 这 种 流体 富 含 Ca 和 HCO; o 


表 5-2 碳酸 盐 岩 总 CaCO, 质量 分 数 















































样品 号 СаСО,/% 样品 导 СаСО,/% 
HDO401 49. 88 HD0412 68. 96 
HD0403 68.20 HD0414 54.71 
HD0404 66. 20 HD0415 45. 89 
HD0405 69.36 HD0416 47.05 
HD0406 67.03 HD0417 53. 38 
HD0407 60.04 HDO418 51.38 
HD0408 65. 20 HDO419 15.92 
HD0409 63.37 HD0420 66.37 
нр0410 59. 87 HD0421 67.37 
HDO411 83.25 


注 : 广州 海洋 地 质 调查 局 实验 测试 所 分 析 


碳酸 盐 岩 类 X 荧光 光谱 成 分 分 析 结果 如 表 5-3 所 示 。 从 表 5-3 可 以 看 出 ， 台 


E EEI ES 


oe 
a 


AAG SA READ анти Бр Ез. FR 



































































































































wy VE 2S Жл “Шш аз соТ 





ЖЕНДИ ЯНХ RRR ese 


SSSecoe- р 2) 





西南 海域 的 碳酸 盐 岩 主要 以 Si0, Al,O,, СаО WH, MgO, TFe,0, KZ, TiO. 
MnO, М№а,О, K,O, Р,0, 含量 很 少 。Si0, 质量 分 数 为 13. 81%~45. 82% ， 平 均值 为 
23.57%, А1,0, 的 质量 分 数 为 3.91%~ 11.43% ,平均 值 为 5.98% ，Ca0 质量 分 数 
为 22.68% ~ 40.72% ， 平 均值 为 30.30% ， 三 者 在 碳酸 盐 岩 中 的 总 和 超过 50%; 
MgO 为 1.43%~9.75% ， 平 均值 为 4.79% , ТЕе,О, 为 1.49%~ 11.07% ， 平 均值 为 
3.92% ; 而 TiO,, MnO, Na,O, K,O, P,O, 的 总 和 小 于 5%, Hki LOI 为 
9.71% ~ 36.37% ， 平 均值 为 28. 90% 。 此 外 ， 碳 酸 盐 岩 中 的 Ba 含量 为 130 x 
1075 -406х107*, Sr 含量 为 556 x 10 ~6009 x 10 飞 ， 大 部 分 小 于 1500 x 107%, 
低 于 正常 深海 相 碳酸 盐 岩 的 值 (2000 x 10 7°) (Turekian and Wedepohl, 1961) o 

为 了 清晰 地 了 解 各 组 分 在 碳酸 盐 岩 中 的 意义 ， 我 们 对 XRF 结果 进行 了 主 成 
分 因子 分 析 〈 表 5-4) 。 分 析 结 果 大 致 将 各 组 分 分 为 以 下 几 组 : DSi0,, Al,0,, 
Fe,0,, TiO,, Ма,О, K,0; @СаО, 101; @Mg0; @Mn0; @P,0;。 如 图 5-5 所 
示 ， 所 有 碳酸 盐 岩 的 AVTI 值 为 16 ~ 20， 典 型 地 落 在 平均 页 岩 和 上 地 壳 范 围 
(Nakai et al., 1993; Weber et al., 1996), #289 Al:0, TiO, 来 源 于 陆 源 碎 悄 。 因 
此 ， 可 以 认为 第 一 组 分 主要 代表 了 陆 源 物质 。 结 合 XRF 结果 ， 可 以 认为 SiO, 
АЬО,, Na,O , K,O 主要 为 石英 或 〈 铝 ) 硅 酸 盐 (KAX, MAF). СаО, LOI 
代表 了 岩石 中 碳酸 盐 组 分 。Mg0 、Mn0 相对 比较 复杂 ， 可 能 来 自 黏 士 矿物 ， 部 分 
MgO ЖАЛЕ, Р.О, 主要 代表 了 少量 磷酸 盐 的 存在 。 碳 酸 盐 岩 XRF 成 分 分 析 
结果 表明 ， 自 生 碳 酸 盐 岩 含有 一 定 的 陆 源 碎 悄 ， 说 明 其 形成 过 程 胶结 了 海底 沉 
积 物 。 


表 5-4 ”碳酸 盐 岩 成 分 相关 系数 
一 一 一 一 一 一 一 一 
成 分 | SiO, | TiO, | AO, | Fe,0; | MnO | MgO | CaO | №0 | K,O | Po | 101 


























50, | 1.00 = 
Ti0, | 0.98 | 1.00 一 = 
ALO; | 0.97 | 0.99 | 1.00 | 一 一 











FeO, | 0.42 | 0.36 | 0.38 | 1.00 = 
Mno | 0.00 |-0.03 |-0.04 | 0.20 | 1.00 | 一 
MgO To. 30 0.23 0.22 0.26 -0.14 1.00 <, = > > = 
CaO |-091 |-0.86 |-0.84 |-0.61 | -0o | -0.61| 10 — | — | — | — 
NaO | 0.87 | 0.83 | 0.81 | 0.63 | 0.01| 0.29| -0.86| 1.00 | — | — | — 
K0 | 0.96 | 0.93 | 0.92 | 0.41 | -0.13| 0.43 | -0.92| 086 | Lo | — | 一 
P0s | 0.38 | 0.35 | 0.32 | 0.12 | 0.23| 0.29 | -0.41 | 0.18 | 0.28 | 1.00 | 一 
LOI |-0.97 |-0.96 |-0.96 |-0.53 | -0.04| -0.31| 0.90 |-0.86 |-0.93 |-040 | 1.00 
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| ЖЖ CaCO, 含量 高 ， 存 在 文 石 或 方解石 等 矿物 相 充填 或 胶结 。 
”是 从 富 含 Ca 、 


X 射线 衍射 物 相 分 析 与 X 荧光 光谱 分 析 ， 表 明 南 海 台 西南 海域 获取 的 碳酸 盐 
这 揭示 了 碳酸 盐 岩 
Me’. HCO; 的 流体 中 沉淀 胶结 出 来 的 ， 是 海底 存在 持续 排 滋 
现象 的 直接 结果 ， 也 是 导致 该 区 被 大 面积 碳酸 盐 岩 覆盖 的 主要 原因 。 
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图 5-5 碳酸 盐 岩 组 分 AVTI 值 分 布 


5.4 稳定 同位 素 特点 
5.41 分 析 结 果 


21 个 样品 的 碳 、 氧 同位 素 分 析 结果 如 表 5-5 所 示 。 分 析 精 度 为 上 0. 05%o。 单 
个 样品 的 平行 样 测量 误差 在 1. 5%o 以 下 ， 显 示 了 分 析 结 果 的 可 靠 性 。 

所 有 碳酸 盐 岩 样品 的 碳 同位 素 都 显示 了 很 轻 的 "C 值 ， 氧 同位 素 则 为 较 重 
HY 8" O 值 ( 表 5-5 和 图 5-6)。 碳 酸 盐 岩 的 8° Cem 值 主要 为 - 56.05% ~ 
一 10. 55%o, 其 中 绝 大 多 数 样品 的 8° САЛУР -40. 00%o， 而 小 于 — 50. 00%o 的 样品 
占 全 部 样品 的 50% 。 其 中 两 个 纯净 的 文 石 晶体 的 S Cpps 值 更 轻 ， 分 别 为 -56. 88%o 
和 -55. 33%o。 所 有 样品 的 氧 同位 素 8”Opos 值 为 -4.66%o ~5.05%o， 只 有 一 个 样品 


__##=+.* 





为 负 值 ， 大 部 分 在 3. 00%o 以 上 ， 显 示 了 较 重 的 氧 同位 素 比 值 。 根 据 碳酸 盐 岩 碳 氧 
同位 素 组 成 ， 台 西南 海域 碳酸 盐 岩 可 以 分 为 两 组 样品 (图 5-6A), I 组 为 8 Cron 
值 小 于 -30%o，8 "0Ome 值 大 于 0， 几 乎 所 有 的 碳酸 盐 岩 属于 该 组 ， 这 种 碳 氧 同位 
素 比 值 明 显 不 同 于 正常 海 相 碳酸 盐 岩 的 同位 素 值 (8" Cros =0 +2%0, 8 Ops = 
-11%o ~0)。 另 外 ，I 组 碳酸 盐 岩 的 8° Cr 与 "0me 之 间 存 在 明显 的 负 相关 ， 
相关 系数 Е 为 -0.72 (图 5-6B) ， 亦 即 8" Cop ih, Om RE; IARA 
HD0419 样品 ，58”Cpos 值 为 -10. 55%o，8 "Oos 值 -4. 66%o， 落 人 表层 沉积 物 碳 氧 
同位 素 组 成 亚 区 范围 〈 图 5-6A) ， 基 本 上 继承 了 周围 沉积 物 的 特点 。 


表 5-5 碳酸 盐 岩 C、O 同位 素 组 成 






















































































研究 区 样品 号 水 深 /m 8° Cppp/%e 8" Oppg/%e 备注 
HDO401 498 41.38 3.00 = 
[HD0402 484 44.54 3.28 = 
HDO403 аи 49.44 3.59 = 
HD0404 473 -44.37 3.61 = 
HDO405 473 -51.58 3.35 = 
HD0406 769 -49.38 4.61 = 
HDO407 769 -50. 18 4.62 EEz 
HD0408 769 -56.05 4.75 一 
HD0409 769 -50.74 4.99 = 
HD0409a 769 -55.33 4.30 纯净 文 石 
HDO410 769 -51.84 4.93 = 
南海 台 西 南海 域 HDO411 m -40. 30 4.23 一 
HDO412 769 —51.98 ат = 
HDO412a 769 -56.88 4.45 | 纯净 文 石 
HDO413 769 -50.37 5.05 am 
HDO414 555 —50.90 3.49 = 
HD0415 555 -46.41 3.01 = 
HDO416 555 -50.04 4.05 = 
HDO417 533 - 0 3.63 = 
HDO418 533 =51.21 4.22 = 
HD0419 783 =10.55 = 4. 66 = 
HD0420 [ШИЕ -32.83 219 = 
HDO421 аз -38.01 2.97 = 
ا ا‎ МЕ Er ЫЕ 
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TE: 中 国 科 学 院 地 质 与 地 球 物理 研究 所 稳定 同位 素 实验 室 分 析 
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图 5-6 南海 台 西南 海域 碳酸 盐 岩 碳 、 氧 同位 素 分 布 特征 
А. 碳酸 盐 岩 与 沉积 物 碳 、 氧 同位 素 特 征 ，B. 1 组 碳酸 盐 岩 碳 、 氧 同位 素 关系 


@ “0000 


HD 0419 样品 的 碳 氧 同位 素 比值 的 差异 ， 受 其 组 分 影响 。 对 比 其 也 CaC0, 含量 
RR, PEAT У. CaCO, 含量 只 有 15.92% ， 明 显 低 于 其 他 碳酸 盐 岩 样品 ， 碳 酸 
盐 矿 物 相 方解石 、 白 云 石 、 萎 铁 矿 含量 很 低 ( 均 小 于 7%， 如 表 5-1 所 示 )。 这 可 
能 是 引起 其 碳 氧 同位 素 差异 的 主要 原因 。 在 东 太 平 洋 俄 勤 冈 /华盛顿 陆 缘 海 区 发 现 
的 碳酸 盐 岩 中 ， CaCO, 含量 小 于 20% 的 所 有 碳酸 盐 岩 的 8° Cem 为 0 ~ -8%o、 
3"Opos 为 -1.6%o ~ -13%o， 碳 酸 盐 矿物 非 自生 胶结 ， 可 能 来 自 陆 源 碎 屑 ， 经 受 后 
期 重 结晶 ， 其 8"C 显示 了 海 相 灰 岩 的 特点 ， 而 8 0 值 可 能 是 在 大 气 降 水 和 高 温 的 
影响 下 发 生 了 重 结晶 的 结果 ( Ritger etal, 1987) 。 据 此 可 以 推断 ，HD 0419 异 于 研 
究 区 的 其 他 碳酸 盐 岩 ， 类 似 于 俄勒冈 /华盛顿 陆 缘 发 现 的 低 CaCO, 含量 的 岩石 。 另 
外 ,该 样品 含有 含量 较 高 的 萎 铁 矿 可 能 也 是 影响 同位 素 比 值 的 原因 。 祝 有 海 等 
(2003) 在 研究 东沙 群岛 海域 ODP1146 站 位 时 ， 发 现 该 站 位 的 两 个 菱 铁 矿 的 8° Cony 
值 为 -5.9%o、- 5.2%o; 布莱克 海 台 (Matsumoto, 1989; Pierre et al, 2000; Ro- 
driguez et al., 2000) 、 卡 斯 卡 迪 亚 汇聚 边缘 (Bohrmann et al., 1998) 以 及 危地马拉 
盆地 (Morad and Al - Aasm, 1997) 的 菱 铁 矿 也 有 类 似 相 对 较 高 的 82C 值 。 

此 外 ， 台 西南 海域 所 有 碳酸 盐 岩 8”0 值 与 MgCO, 的 摩尔 含量 存在 一 定 的 关 
系 ( 图 5-7)。 随 着 碳酸 盐 岩 中 MgCO, 含量 的 增加 ，8 "0 值 也 增 大 。Greinert 等 
(2001) ERAS WHR AN AR, ЗНО 值 与 文 石 /高 镁 方解石 比率 存在 
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MgCO, 摩 尔 分 数 /% 
图 5-7 碳酸 盐 岩 MgC0, 摩尔 含量 与 8*0 关系 


E ‘e22 0 6 


№ 
3 


26 


R A- :Ļ00909 6 


人 


\ 


wy AF ле ил a 








线性 关系 ,"0 明显 富 集 于 高 镁 方解石 相 中 。Bohrmann 等 (1998), Deyhle 等 
(2001) 在 研究 冷泉 排 溢 口 的 自生 碳酸 盐 岩 时 ， 也 发 现 高 的 8”0 值 与 高 的 MgCO, 
含量 有 对 应 关系 (Bohrmann et al., 1998; Deyhle et al., 2001), AL, BMA 
南海 域 的 自生 碳酸 盐 岩 类 似 于 冷泉 环境 碳酸 盐 岩 ， 海 底 渗 漏 流体 演化 影响 了 碳酸 
盐 岩 的 氧 同位 素 比值 及 Mg 含量 。 


5.4.2 碳 、 氧 同位 素来 源 


自生 碳酸 盐 碳 同位 素 组 成 特征 可 以 揭示 碳酸 盐 形成 过 程 中 碳 元 素 的 来 源 
(Reeburgh, 1980; Anderson and Arthur, 1983; Ritger et al.，1987)。 海 底 沉积 物 
和 孔隙 流体 的 碳 元 素 主 要 有 以 下 几 种 来 源 : OW RAKE (8° Copp < -65%o) 或 
热 解 成 因 甲烷 (8! Copp WY -50%o ~ -30%o) ; @ 沉 积 有 机 碳 (8° Co 为 -259o 左 
Ж); 图 海 底 生物 成 因 碳酸 盐 或 海水 (8° Cs 为 0 左右 ) 。 这 些 组 分 之 间 的 混合 
程度 最 终 决定 了 自生 碳酸 盐 矿 物 的 8° C {fi (Jorgensen, 1992; Paull et al., 
1992), 

一 般 认 为 ， 具 有 甲烷 来 源 碳 的 碳酸 盐 岩 的 碳 同位 素 组 成 特征 表现 为 明显 亏 
HIC, HRI HY 8° Copp 一般 为 - 35%o ~ - 70%o (Ritger et al. 1987; Matsumoto, 
1990; Kulm and Suess, 1990; Bohrmann et al.，1998) 。 这 种 比值 与 甲烷 的 细菌 性 
(RA) 氧化 过 程 密切 相关 。 海 洋 沉积 物 中 硫酸 盐 还 原 包 括 甲烷 参与 和 有 机 质 参 
与 的 硫酸 盐 还 原 两 个 过 程 ， 在 厌 氧 的 富 甲烷 沉积 物 中 ， 主 要 表现 为 甲烷 参与 的 硫 
酸 盐 还 原 ， 亦 即 甲烷 的 厌 氧 氧化 过 程 ， 这 也 是 海洋 沉积 物 中 甲烷 转化 为 碳酸 盐 岩 
的 主要 过 程 。 研 究 表明 ， 不 同 成 因 甲烷 〈 生 物 成 因 和 热 解 成 因 ) 具有 不 同 的 同 
位 素 特征 ， 生 物 成 因 甲 烷 的 碳 同位 素 8° Coy < -65%o， 热 解 成 因 甲烷 的 C 为 
-50%o ~ -30%o (Aharon et al.，1997) 。 通 过 沉积 物 中 硫酸 盐 还 原 过 程 ， 贫 ”C 的 
甲烷 碳 同位 素 转变 到 自生 碳酸 盐 岩 中 。 研 究 表明 ， 大 陆 边缘 生物 成 因 的 甲烷 水 合 
物 典型 的 8° Cron ¥ -70%o ~ —60%о (Kvenvolden, 1995; Kvenvolden et al., 2001; 
Suess et al.，2001) ， 这 种 环境 沉积 物 中 甲烷 通过 强烈 的 甲烷 厌 氧 氧 化 作用 ， 形 成 
大 基 贫 ”C 的 碳酸 盐 岩 。 例 如 ， 墅 西 哥 湾 天 然 气 水 合 物 区 、 布 莱克 海 台 天 然 气 水 
合 物 区 、 卡 斯 卡 迪 亚 大 陆 边缘 水 合 物 冰 等 水 合 物 赋 存 的 沉积 物 中 ， 海 底 沉 积 物 表 
面 普遍 形成 大 量 的 具有 人 负 碳 同位 素 比 值 的 自生 碳酸 盐 岩 (Greinert et al., 2001; 
Joye et al., 2004; Luff and Wallmann, 2003; Naehr et al.，2000)。 因 此 ， 自 生 碳 
酸 盐 岩 的 碳 同 位 素 比值 广泛 地 用 于 区 别 正常 海 相 碳 酸 盐 岩 和 甲烷 排 洲 口 (或 冷 
Ж) 碳酸 盐 岩 Greinert et al., 2001), 
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南海 台 西南 海域 绝 大 多 数 的 碳酸 盐 岩 ( I 组 ) 的 碳 氧 同位 素 比值 ( 表 5-5， 
图 5-6) 典型 地 落 在 甲烷 成 因 碳酸 盐 岩 的 范围 ( -70%o ~ -35%o) ， 其 碳 同位 素 
组 成 反映 生物 成 因 甲烷 发 生 厌 氧 氧化 的 特征 。 研 究 表明 ， 南 海 沉积 物 顶 空气 甲烷 
5С Е -90%o ~ -65%o ( 付 少 英 ，2005， 内 部 交流 ) ， 典 型 地 属于 微生物 成 
因 甲 烷 的 碳 同位 素 特征 。Zhu 等 (2006) 也 认为 南海 的 甲烷 主要 以 生物 成 因为 
主 。 这 种 生物 成 因 甲烷 与 沉积 物 中 的 硫酸 盐 发 生 氧化 作用 ， 为 碳酸 盐 岩 提供 主要 
的 碳 源 。 因 此 ， 生 物 成 因 的 甲烷 是 南海 台 西南 海域 碳酸 盐 岩 碳 同位 素 组 成 的 主要 
来 源 。 

碳酸 盐 岩 的 氧 同位 素 比 值 ， 主 要 受 沉淀 时 流体 的 8"0 、 形 成 温度 等 因素 的 影 
响 。 因 此 可 以 反映 自生 碳酸 盐 沉 淀 时 平衡 流体 的 来 源 、 沉 淀 温度 等 方面 的 信息 ， 
反 演 平衡 流体 的 物理 化 学 性 状 变化 以 及 混合 过 程 。 在 天 然 气 水 合 物 沉积 环境 中 ， 
人 们 已 经 依据 冷泉 碳酸 盐 岩 异常 正 的 880 特征 来 识别 天 然 气 水 合 物 的 不 稳定 性 
( Bohrmann et al., 1998) o 

南海 台 西南 海域 碳酸 盐 岩 的 8*0pos 全 部 大 于 2%o (HD 0419 除外 ) ， 相 对 于 
正常 海 相 碳酸 盐 岩 〈 约 小 于 0) 而 言 ， 属 于 较 重 的 同位 素 比 值 ， 显 示 了 富 集 "0 
的 特征 。 导 致 这 种 同位 素 组 成 的 因素 包括 : @ 沉 淀 时 流体 为 富 含 “0 的 重 氧 水 体 。 
@@ 沉 淀 温度 较 高 。 天 然 气 水 合 物 水 体 、 古 海水 以 及 黏土 脱水 缘 为 富 含 重 氧 同位 素 
的 水 体 (Dahlmann and de Lange, 2003; Pierre et al., 2000; Takeuchi et al., 
2002), HERK EBS RA A - 蒙 脱 石 转变 而 引起 ， 这 个 过 程 需要 较 高 的 
成 岩 温度 和 压力 ， 而 且 目 前 没有 发 现 沉积 物 中 有 大 量 的 伊利 石 - 蒙 脱 石 混 层 出 
现 。 前 人 的 研究 也 没有 发 现 该 海区 存在 大 规模 的 黏土 脱水 ， 因 此 黏土 脱水 的 可 能 
性 不 大 。 研 究 表明 ， 在 温度 为 4XC 、8"Oswow 为 0% 现代 海洋 底层 水 条 件 下 沉淀 的 
碳酸 盐 岩 ， 其 6”0pos 约 为 3. 2%0 (Anderson and Arthur，1983 ) 。 台 西南 海域 大 部 
分 碳酸 盐 岩 8"Oe 高 于 该 值 ， 因 此 ， 可 以 推断 碳酸 盐 岩 沉淀 时 流体 应 该 比 现代 海 
洋 底层 水 重 。 南 海 晚 第 四 纪 以 来 古 海水 5 Osov 的 最 大 值 约 为 1. 06%o (REN, 
1999) ， 在 与 这 种 同位 素 比 值 的 古 海 水 平衡 的 流体 中 沉淀 ， 可 以 使 得 碳酸 盐 岩 的 
8*Oswow 达 到 实测 值 的 水 平 。 另 外 ， 天 然 气 水 合 物 分 解 的 水 体 8"Oswow 一 般 为 3% 
左右 ， 目 前 发 现 的 最 大 值 为 3. 5% (Dahlmann and de Lange, 2003; Suess et al., 
1999) 。 地 中 海 甲 烷 冷 泉 碳 酸 盐 岩 异常 高 的 8"0 值 ， 可 能 归 因 于 天 然 气 水 合 物 的 
不 稳定 释放 的 重 氧 水 体 (Aloisi et al., 2000) ， 这 表明 天 然 气 水 合 物 分 解 的 水 体 
也 是 碳酸 盐 岩 8" 0 异常 的 原因 。 人 台 西南 海域 的 碳酸 盐 岩 主要 出 露 在 海底 表面 
(图 5-1) ， 与 底层 水 接触 ， 假 设 碳酸 盐 岩 沉淀 时 底层 水 温度 为 碳酸 盐 岩 的 形成 温 C2) 
度 。 根 据 2004 年 现场 地 热流 测量 调查 ， 测 得 台 西 南海 域 1190m 水 深 处 的 底层 水 
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温度 为 3. 6C. FE Hudson 和 Anderson (1989) 建立 的 文 石 8 Cuon SAFH 
流体 的 80,。swow 和 沉淀 温度 (1,90) 三 者 间 的 经 验 公 式 表示 为 
1 = 19.7 – 4. 3418%0,,вов = 8 "Octsuow ] (5-4) 

使 用 测 得 的 两 个 文 石 氧 同位 素 比 值 ， 可 以 算得 此 温度 下 文 石 沉 淀 时 平衡 流体 的 
S" О моз) 为 0. 599%o ~0.74%o， 由 于 两 个 文 石 样品 的 取样 水 深 均 比 地 热 测 量 水 深 
R (小 于 800m) ， 其 底层 温度 必定 大 于 3. 6 ， 因 此 平衡 流体 的 8*0,wwswow) 值 应 
比 计算 值 还 大 ， 其 结果 比 现代 海水 的 氧 同位 素 比 值 (8"0,wcswow,) 为 0) 重 。 结 合 
上 述 估算 结果 ， 可 以 推测 南海 台 西南 海域 碳酸 盐 岩 沉淀 流体 为 富 含 "0 的 水 体 ， 
古 海水 、 天 然 气 水 合 物 水 体 或 两 者 混合 是 其 可 能 来 源 。 

南海 台 西 南海 域 1 组 碳酸 盐 岩 的 82C 与 8*0 呈 负 相关 (图 5-6B)， 反映 了 
其 沉淀 流体 的 混合 演化 。 海 底 自生 碳酸 盐 岩 的 碳 同位 素 主要 受 源 区 原始 值 、 沉 积 
物 有 机 碳 混 染 或 海水 混 染 的 影响 ; 氧 同位 素 主要 受 流体 原始 5 "0 值 、 沉 淀 温 度 
等 因素 控制 。 碳 酸 盐 岩 32C 与 8”0 的 负 相 关 性 ， 可 能 反映 了 上 升 流体 与 沉积 物 
层 间 水 或 海水 的 混合 程度 的 差异 。 混 合 程度 低 ， 流 体温 度 下 降 小 ， 则 沉淀 出 来 的 
碳酸 盐 岩 8"0 较 高 ， 而 碳酸 盐 岩 也 在 更 大 程度 上 继承 了 流体 较 负 的 5”C 原始 值 。 
因此 ， 南 海 台 西南 海域 碳酸 盐 岩 的 碳 氧 同位 素 比值 的 负 相 关 性 ， 是 流体 混合 程度 
的 某 种 反映 ， 从 这 点 来 看 ， 混 合 水 体 是 碳酸 盐 岩 沉淀 时 平衡 流体 的 最 可 能 来 源 。 

为 了 进一步 识别 研究 区 碳酸 盐 岩 成 因 ， 我 们 将 其 碳 、 氧 同位 素 比 值 与 目前 全 
球 天 然 气 水 合 物 区 的 碳酸 盐 岩 的 数值 进行 对 比 (图 5-8 ) 。 布 莱克 海 台 是 美国 东 
南 远 海 方向 的 一 个 陆 隆 ， 发 育 了 很 好 的 指示 天 然 气 水 合 物 存 在 的 地 球 物理 特征 
一 一 似 海底 反射 。996 站 位 位 于 海 台 的 西北 端 ， 在 ODP164 航次 调查 中 获得 了 天 
然 气 水 合 物 实物 (Naehr et al.，2000) ， 在 该 站 位 存在 持续 的 富 甲烷 流 排 溢 ， 沉 
积 物 中 发 现 大 量 的 自生 碳酸 盐 岩 ， 研 究 表明 这 些 碳酸 盐 岩 属于 与 天 然 气 水 合 物 分 
解 及 冷泉 〈 富 甲烷 流 ) 有 关 的 甲烷 成 因 碳酸 盐 岩 。 水 合 物 贿 是 俄勒冈 外 陆 缘 增 
生 棱 柱 体 的 一 部 分 ， 在 其 沉积 物 中 广泛 发 育 了 天 然 气 水 合 物 实物 ， 并 伴生 冷泉 排 
溢 现 象 以 及 大 量 的 自生 碳酸 盐 岩 (Greinert et al., 2001; Luff and Wallmann, 
2003; Teichert et al., 2003; Torres et al.，2004) 。 鄂 霍 次 克海 是 太平 洋 西 北部 边 
缘 海 ， 在 以 往 调查 航次 的 表层 沉积 物 取样 时 均 取 获 天 然 气 水 合 物 实 物 ( Zonen- 
shain, 1987; Ludmann and Wong，2003) ， 该 海区 的 沉积 物 表 面 或 深部 存在 大 量 
的 与 甲烷 排 溢 有 关 的 碳酸 盐 岩 (Esikov and Pashina, 1990; Greinert et al., 
2002b; Greinert and Derkachev，2004) 。 从 图 5-8 可 以 看 出 ， 南 海 台 西 南海 域 的 
碳酸 盐 岩 的 碳 、 氧 同位 素 值 与 布莱克 996 HR. КАЧИН Л ВЯ HN, 5 
天 然 气 水 合 物 有 关 的 甲烷 成 因 碳 酸 盐 岩 几 乎 投影 在 一 个 区 域 ， 显 示 了 它们 之 间 同 
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位 素 比 值 成 因 上 的 相似 性 ， 进 一 步 说 明 南 海 碳酸 盐 岩 与 国外 已 获取 天 然 气 水 合 物 
实物 的 海域 的 同类 岩石 类 似 ， 皆 为 甲烷 成 因 碳酸 盐 岩 类 。 
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图 5-8 南海 台 西 南海 域 、 布 莱克 海 台 、 水 合 物 消 、 鄂 替 次 克海 碳 
酸 盐 岩 C、0 同位 素 分 布 
布莱克 海 台 996 站 位 、 水 合 物 疹 、 鄂 元 次 克海 数据 分 别 引 自 Naehr et al., 2000; 
Gerinert et al., 2001; Esikov and Pashkina, 1990 


5.5 “甲烷 厌 氧 氧 化 过 程 与 破 酸 盐 岩 形成 
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研究 表明 ， 具 冷泉 排 溢 的 海底 常 以 蛤 类 、 自 生 矿 物 的 出 现 为 典型 特点 ， 这 是 е 
生物 地 球 化 学 作用 和 排 溢 流体 与 周围 底层 水 相互 作用 的 结果 (Suess et al., 1985; е 
Paull et al., 1992; Roberts and Aharon, 1994; Paull et al 1995, Barry etal., Н 
1996) 。 大 多 数 排 溢 口 的 化 学 环境 明显 受气 体 排 向 海底 的 流量 和 生物 还 原作 用 强 
度 控制 ， 这 种 生物 还 原作 用 主要 受 重 碳酸 盐 和 硫酸 盐 的 活 度 影响 。 由 于 甲烷 的 需 + 


氧 氧 化 有 利于 方解石 的 分 解 ， 并 不 利于 其 沉淀 ( Wallmann et al.，1997)。 所 以 冷 
泉 喷 溢 口 的 碳酸 盐 的 形成 必须 靠 甲烷 在 硫酸 盐 还 原 带 的 厌 氧 氧化 作用 产生 的 ( 125 
HCO; (Reeburgh, 1980), XRX 
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CH, + S0} —> HCO; + HS” + H,O (5-5) 

甲烷 厌 氧 氧 化 作用 的 继续 ， 使 得 环境 中 碱 度 增 加 ， 并 使 孔隙 水 中 的 方解石 和 
其 他 碳酸 盐 矿 物 成 分 过 饱和 ， 促 使 冷泉 流体 在 喷 溢 过 程 中 沉淀 出 碳酸 盐 类 ， 即 

Са?* + HCO; —— CaCO, | + Н" (5-6) 

方程 (5-5) (5-6) 概括 了 甲烷 成 因 碳酸 盐 岩 的 形成 机 理 。 当 沉积 物 中 天 然 
气 水 合 物 释放 的 CH, 气体 向 上 运 移 至 硫酸 盐 还 原 带 ， 在 厌 氧 微生物 的 参与 下 ， 通 
过 反应 式 (5-5) 发 生 碳 同 位 素 交 换 ，CH, 中 的 轻 碳 同位 素 进 入 到 НСО; 离子 中 ， 
在 形成 的 碳酸 盐 岩 的 碳 同 位 素 特征 就 反映 了 其 成 因 问题 。 通 过 对 甲烷 成 因 碳 酸 盐 
的 碳 同位 素 的 分 析 ， 可 以 反 演 天 然 气 水 合 物 形成 分 解 过 程 、 冷 泉 演 化 以 及 碳酸 盐 
岩 的 形成 。 

正如 前 面 所 述 ， 南 海 台 西南 海域 的 碳酸 盐 岩 的 8? С 值 典 型 地 落 在 “与 生物 
成 因 甲 烷 ”密切 相关 的 比值 区 间 ， 显 示 了 其 成 因 特 征 。 根 据 台 西南 海域 多 个 站 位 
沉积 物 孔 辽 水 硫酸 根 、 氯 离子 和 沉积 物 甲烷 含量 测试 分 析 结果 ， 黄 永 祥 等 
(2005) 计算 了 这 些 站 位 沉积 物 中 硫酸 根 减少 和 甲烷 增加 的 界面 (硫酸 盐 还 原 - 
甲烷 厌 氧 氧 化 界面 ) 分 别 为 海底 之 下 7.50m、5. 5m、4.0m、2.0m 和 0. 1m， 指 
示 该 海 指示 区 存在 明显 的 甲烷 排 洲 现象 ， 且 随 着 排 洲 速率 的 不 同 而 在 沉积 物 中 形 
成 不 同 深度 的 硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 界面 。SO - 177 航次 期 间 ， 通 过 现场 的 
观测 ， 也 证 实 了 冷泉 的 存在 ， 至 今 仍 在 释放 甲烷 气体 〈 黄 永 样 等 ，2005) 。 可 以 
设想 ， 南 海 台 西南 海域 海底 大 量 的 自生 碳酸 盐 岩 的 形成 过 程 : 当天 然 气 水 合 物 分 
解 后 ， 甲 烷 向 上 排 溢 ， 在 海底 沉积 物 的 硫酸 盐 还 原 带 中 发 生 厌 氧 甲 烷 氧化 作用 ， 
源源 不 断 上 升 的 甲烷 流 和 海水 下 渗 的 SOT” 消耗 ， 产 生 大 量 的 HCO; 随 着 环境 
碱 度 的 增加 ， 这 种 富 含 HCO， 的 甲烷 冷泉 上 升 至 海底 表面 ， 与 海水 中 存在 的 由 海 
洋 生 物 骨骼 溶解 产生 的 Са?” 、Mg”* 以 及 黏土 矿物 释放 的 离子 (Ca, Me’ 
Fe’*) 达到 过 饱和 ， 在 海底 形成 巨 厚 的 碳酸 盐 岩 层 。 

Greinert 等 (2001) 在 研究 天 然 气 水 合 物 峭 沉积 物 中 的 碳酸 盐 岩 时 ， 根 据 不 
同类 型 碳酸 盐 岩 的 碳 氧 同位 素 进 行 了 成 因 分 类 (图 5-9)， 并 依 此 划分 了 其 形成 
环境 。 研 究 样品 包括 了 水 合 物 疹 南北 两 峰 的 碳酸 盐 岩 ， 南 峰 分 散 地 分 布 了 块 状 的 
碳酸 盐 岩 和 由 文 石 组 成 的 黄色 碳酸 盐 岩 结 壳 ， 有 些 文 石 结 壳 甚 至 与 天 然 气 水 合 物 
直接 接触 ; 北峰 则 分 布 了 面积 巨大 的 碳酸 盐 岩 堆积 体 ， 活 动 冷泉 分 布 普遍 
( Greinert et al., 2001; Luff and Wallmann，2003) 。 根 据 水 合 物 贿 碳酸 盐 岩 碳 氧 同 
位 素 组 成 ， 主 要 可 分 为 以 下 6 KR: A 一 一 产 甲烷 带 残 留 碳 源 形成 的 碳酸 盐 岩 ， 
在 沉积 物 一 定 深 度 产 甲烷 细菌 利用 СО, 还 原 产生 甲烷 ， 优 先 利用 轻 同 位 素 的 
C0, ， 随 着 产 甲烷 作用 的 进行 ， 残 余 的 СО, 的 同位 素 变 重 以 及 形成 的 甲烷 也 相对 
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富 集 "C， 因 此 ， 这 种 碳 源 的 碳酸 盐 岩 也 具有 非常 重 的 碳 同位 素 比值 ， 这 种 碳酸 
盐 岩 主要 由 白云 石 或 原 白云 石 组 成 ， 在 比较 深 的 产 甲烷 带 形成 (图 5-10); 
B 一 一 甲烷 碳 源 与 产 甲 烷 带 残留 碳 源 的 混合 型 碳酸 盐 岩 ， 甲 烷 通 过 厌 氧 氧化 ， 混 
合 了 少量 的 产 甲烷 带 残 留 碳 源 ， 主 要 的 碳酸 盐 相 为 白云 石 、 高 镁 方解石 和 原 白云 
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图 5-9 碳酸 盐 岩 碳 氧 同位 素 成 因 分 类 ( Greinert et al., 2001) 
А. 产 甲 烷 带 残留 碳 源 形成 的 碳酸 盐 岩 ; В. PRRI (KARME) 与 产 甲烷 带 残 留 碳 源 的 混合 型 碳酸 盐 
His C、D. 甲烷 碳 源 与 有 机 质 降解 碳 源 的 混合 型 碳酸 盐 岩 ; E. 甲烷 来 源 碳酸 盐 岩 ; F， 未 知 源 区 


石 ， 在 产 甲烷 带 -硫酸 盐 还 原 带 之 过 渡 带 中 形成 (图 5-10) ; C、D 一 一 甲烷 碳 源 
与 有 机 质 降解 碳 源 混合 型 碳酸 盐 岩 ，C 和 DD 类 的 主要 区 别 在 于 С 类 中 甲烷 来 源 碳 
较 高 而 有 机 质 降解 碳 源 所 占 的 比例 较 少 ， 以 白云 质 成 分 为 主 ， 而 D 类 碳酸 盐 岩 则 
相反 ， 并 且 高 镁 方解石 含量 较 高 ， 两 者 都 在 沉积 物 硫酸 盐 还 原 带 中 形成 ,但 C 比 
D 的 形成 深度 要 深 (图 5-10) ; E 一 一 甲烷 来 源 碳酸 盐 岩 ， 这 类 碳酸 盐 岩 的 碳 源 
典型 地 来 自生 物 成 因 甲 烷 的 厌 氧 氧 化 ， 受 其 他 碳 源 的 影响 相对 较 低 ， 是 水 合 物 消 
大 部 分 碳酸 盐 岩 的 主要 成 分 ， 这 些 碳酸 盐 岩 以 文 石 和 高 镁 方解石 为 主 ， 并 与 天 然 
气 水 合 物 伴生 在 一 起 ， 经 常 在 沉积 物 表 面 、 冷 泉口 〈 富 甲烷 流 ) 沉淀 堆积 (图 
5-10); F 一 一 未 知 源 区 ， 其 碳 源 典型 为 甲烷 来 源 ， 但 是 "Oo 高 达 15%o (最 小 
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值 也 大 于 10%o) ， 这 是 目前 难以 理解 的 〈Creinert et al., 2001). 
南海 台 西南 海域 的 自生 碳酸 盐 岩 在 Greinert 等 (2001) 的 碳 氧 同位 素 成 因 分 
类 图 上 的 投影 ， 几 乎 完全 落 在 下 类 碳酸 盐 岩 的 区 域 里 (图 5-9)。 按 照 Greinert 等 
(2001) 定义 ,这 属于 甲烷 成 因 碳酸 盐 岩 ， 是 甲烷 厌 氧 氧 化 的 产物 。 根 据 X 衍射 
分 析 结 果 ( 表 5-1) ， 台 西南 海域 的 自生 碳酸 盐 岩 的 主要 碳酸 盐 相 为 文 石 和 高 镁 
方解石 ， 这 与 Greinert 等 (2001) 的 EE 类 碳酸 盐 岩 的 情况 十 分 吻合 ， 进 一 步 说 明 
了 台 西 南海 域 碳酸 盐 岩 的 确 属于 下 类 碳酸 盐 岩 。 从 形成 环境 上 来 看 ，E 类 碳酸 盐 
岩 主 要 形成 于 具有 甲烷 渗 漏 的 沉积 物 表面 或 冷泉 口 (图 5-10) ， 直 接受 控 于 甲烷 
向 上 排 溢 的 通 量 和 厌 氧 氧化 程度 。2004 年 广州 海洋 地 质 调查 局 在 该 区 进行 科学 
调查 时 ， 在 海底 表面 发 现 大 量 的 自生 碳酸 盐 岩 〈 图 5-1)。 综 上 ， 结 合 碳 氧 同位 
素 成 因 分 类 和 现场 观察 的 结果 来 看 ， 台 西南 海域 自生 碳酸 盐 岩 主要 形成 于 沉积 物 
表面 的 甲烷 渗 漏 环境 或 冷泉 口 ， 与 甲烷 的 排 溢 存 在 直接 的 关系 。 可 以 推测 ， 碳 酸 
盐 岩 出 露 的 海区 ， 是 南海 台 西南 海域 甲烷 冷泉 口 或 甲烷 渗 漏 现象 出 现 的 主要 
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图 5-10 ”天然 气 水 合 物 沉积 环境 中 碳酸 盐 岩 的 分 布 ( Greinert et al., 2001) 
А. 产 甲烷 带 中 形成 的 碳酸 盐 岩 ; B 产 甲烷 带 和 硫酸 盐 还 原 带 之 间 过 滤 带 形成 中 的 碳酸 盐 岩 ; С. 硫酸 
盐 还 原 带 中 形成 的 碳酸 盐 岩 ，D. 硫酸 盐 还 原 带 浅 部 碳酸 盐 岩 (有 机 质 降解 碳 和 甲烷 来 源 碳 混合 型) ; 
Е 冷泉 口 碳酸 盐 岩 〈 主 要 受 甲 烷 细 苗 性 氧化 碳 源 影响 ) 


第 6 章 自生 黄 铁 矿 


6.1 概 述 


全 球 的 大 陆 边 缘 海 环境 中 ， 大 量 的 陆地 物质 被 河流 带 人 海洋 ， 沿 大 陆 边缘 沉 
积 ， 同 时 大 量 的 有 机 质 也 沉积 下 来 。 有 机 质 部 分 来 自 河流 带 入 的 陆 源 植物 碎 块 ， 
部 分 由 海洋 生物 产生 。 海 相 沉积 物 中 有 机 质 的 归宿 ， 是 研究 沉积 物 早 期 成 岩 阶 段 
最 为 常见 的 话题 。 厌 氧 环境 下 硫酸 盐 还 原作 用 和 持久 的 埋藏 作用 是 海洋 沉积 物 中 
有 机 质 的 两 种 主要 归宿 (Lin et al.，2000)。 细 菌 和 其 他 微生物 在 海底 的 沉积 物 
表面 和 海水 接触 界面 前 缘 消 耗 大 量 氧气 ， 阻 止 了 氧气 向 沉积 物 深 部 迁移 ， 使 得 边 
缘 海 的 细 粒 级 沉积 物 深部 通常 处 于 厌 氧 状态 ， 易 于 发 生 有 机 质 参 与 的 厌 氧 硫酸 盐 
还 原 过 程 (2CH,0 + SO; —>H,S +2HCO; ) 。 边 缘 海 环 境 硫酸 盐 还 原 过 程 的 有 
机 质 破坏 数量 ， 占 有 机 质 氧化 消耗 总 量 的 50% LA (Canfield et al., 1993; Can- 
field, 1989; Jørgensen, 1982; Henrichs and Reeburgh, 1987; Bender and Heggie, 
1984; Reeburgh，1983) 。 因 此 ， 富 含有 机 质 的 海 相 沉积 物 中 具有 较 高 的 硫 含量 ， 
对 沉积 物 中 黄 铁 矿 的 形成 具有 明显 的 控制 作用 。 黄 铁 矿 常常 被 认为 是 沉积 物 中 硫 
早期 成 岩 作用 的 最 终 产物 ， 它 的 形成 过 程 受 到 很 多 方面 因素 的 控制 。 沉 积 物 中 黄 
铁 矿 形成 主要 受 三 大 物质 的 控制 : D 有 机 质 ; @ 深 解 硫酸 盐 ; @ 易 活化 的 铁 矿物 
(Berner, 1985) 。 厌 氧 环境 下 有 机 质 参与 厌 氧 硫酸 盐 还 原 过 程 ， 产 生 的 HLS 与 沉 
积 物 中 的 碎 眉 铁 质 矿 物 作用 ， 最 终 形成 黄 铁 矿 (图 6-1) 。 从 古老 的 沉积 层 到 现 
代 海 洋 沉积 层 ， 黄 铁 矿 都 广泛 地 记录 了 沉积 环境 的 变化 。 在 厌 氧 环境 下 ， 有 机 质 
参与 的 硫酸 盐 还 原 过 程 有 利于 自生 黄 铁 矿 的 形成 (Berner，1985; Schenau et al., 
2002), ， 因 此 ， 黄 铁 矿 可 以 反 演 沉积 有 机 质 埋 藏 环境 及 其 成 岩 作 用 。Wilkin 等 
(1996, 1997) 在 研究 黑海 沉积 物 中 的 黄 铁 矿 后 认为 ， 现 代 海洋 沉积 物 中 侮 球 状 
黄 铁 矿 粒度 大 小 和 含量 变化 特点 反映 了 环境 的 氧化 还 原状 态 ， 甚 至 包括 沉积 环境 
的 演化 。 

如 第 4 章 所 述 ， 富 含 甲烷 的 冷泉 或 甲烷 排 游 系统 的 海洋 沉积 物 深部 ， 容 易 发 
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生 甲 烷 厌 氧 氧化 作用 ， 该 过 程 是 沉积 物 深部 HS 的 主要 来 源 (Jorgensen et al., 
2001) 。 在 沉积 物 深部 产生 的 HS， 在 向 周围 扩散 的 过 程 中 与 沉积 物 中 可 利用 的 
铁 离子 作用 ， 尤 其 是 大 陆 边缘 海陆 源 物质 丰富 的 环境 里 ， 形 成 各 种 形式 的 铁 的 硫 
化 物 ， 最 终 形成 自生 黄 铁 矿 (图 6-2) 。 黑 海 是 全 球 典型 的 厌 氧 海 相 环境 ， 沉 积 
物 中 出 现 大 量 的 黄 铁 矿 ， 甲 烷 的 厌 氧 氧化 作用 是 该 环境 硫 源 的 主要 贡献 者 
(Jorgensen et al., 2004); Sassen 等 (2004) 在 研究 墨西哥 湾 北 部 陆 坡 天 然 气 水 
合 物 区 时 ， 发 现 强烈 的 甲烷 厌 氧 氧化 是 形成 黄 铁 矿 的 原因 ; 刘坚 等 (2005) 认为 
甲烷 的 厌 氧 氧化 反应 是 东沙 海域 沉积 物 中 硫化 物 含量 增加 的 主要 原因 。 因 此 ， 除 
了 有 机 质 降解 外 ， 甲 烷 厌 氧 氧化 过 程 同样 有 利于 沉积 物 中 黄 铁 矿 形成 。 甲 烷 的 厌 
氧 氧 化 作用 与 有 机 质 的 硫酸 盐 还 原 过程 一 样 ， 为 黄 铁 矿 的 形成 提供 了 丰富 的 硫 
源 。 从 这 点 来 看 ， 沉 积 物 深部 出 现 高 含量 的 黄 铁 矿 ， 可 以 作为 指示 存在 剧烈 甲烷 
厌 氧 氧化 过 程 ， 识 别 沉积 物 甲烷 异常 。 陆 红 锋 等 (2007) 在 研究 南海 沉积 物 岩 心 
时 发 现 ， 沉 积 物 中 高 含量 的 黄 铁 矿 与 甲烷 异常 层 位 非常 好 地 吻合 起 来 ， 高 含量 的 
黄 铁 矿 可 以 作为 识别 沉积 物 甲烷 异常 的 参数 之 一 ， 有 助 于 陆 缘 海 天 然 气 水 合 物 
勘探 。 
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图 6-1 正常 海 相 沉积 物 中 62 ”冷泉 或 甲烷 排 滋 环 境 黄 铁 
黄 铁 矿 形 成 示意 图 (Bemer, 1985) 形成 示意 图 (Sassen et al., 2004) 
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可 见 ， 黄 铁 矿 的 形成 和 埋藏 ， 是 沉积 环境 中 联系 多 个 地 球 化 学 旋回 的 重要 过 
(Wilkin and Bames，1996) ， 也 是 Fe、S、0 和 C 等 元 素 全 球 循环 的 重要 环节 
(Schoonen，2004) ， 对 识别 沉积 物 中 有 机 质 或 甲烷 氧化 具有 非常 重要 的 作用 。 开 
展 南海 沉积 物 的 黄 铁 矿 矿物 学 和 地 球 化 学 研究 ， 可 以 阑 明 黄 铁 矿 成 因 控制 、 有 机 
质 或 甲烷 潜在 的 各 种 成 岩 过 程 。 


6.2 样品 与 分 析 方法 


南海 沉积 物 岩 心 主要 分 布 于 北部 陆 坡 台 西南 海域 附近 ， 编 号 分 别 为 HD4、 
HD26, HD48, HD69, HD77, HD83, HD85, HD86V、 HD109、 HD133、 
HD170、HD196A、HD200、HD319 、GC10， 取 样 位 置 见 图 3-1， 本 书 重点 研究 了 
自生 黄 铁 矿 含量 、 矿 物 学 特征 、 同 位 素 特征 以 及 与 有 机 碳 、 甲 烷 有 关 的 特征 ， 探 
讨 其 成 因 上 与 天 然 气 水 合 物 的 联系 。 


6.2.1 含量 及 物 相 分 析 


采用 沉积 物 碎 悄 矿 物 鉴定 的 方法 来 分 析 各 岩心 的 黄 铁 矿 含量 。 样 品 自 航次 调 
查 归 岸 后 保存 在 4 以 下 的 冷冻 库 里 ， 避 免 了 温度 较 高 情况 下 岩心 中 有 机 质 降解 
形成 后 期 的 黄 铁 矿 。 样 品 从 岩心 顶部 开始 向 下 按 20cm 或 25cm 的 间隔 进行 取样 ， 
将 沉积 物 岩心 分 为 许多 份 ， 每 份 的 干 重 为 7. 00g， 然 后 分 别 把 每 份 样品 置 于 粒 径 
0. 063mm 的 筛子 中 用 蒸馏水 进行 清洗 ， 将 黏土 等 组 分 冲洗 干 交 ， 余 下 碎 习 部 分 
(矿物 和 生物 体 ) 用 于 鉴定 黄 铁 矿 的 含量 。 黄 铁 矿 鉴定 采用 莱卡 (LEICA) MZ8 
实体 显微镜 ， 该 仪器 的 最 大 放大 倍数 为 120 倍 。 分 析 过 程 主要 为 : 在 适合 的 放大 
倍数 下 ， 将 每 份 样品 置 于 实体 显微镜 视 域 范围 中 ， 仔 细 挑 出 碎 悄 矿物 中 的 黄 铁 矿 
个 体 ， 然 后 在 分 析 天 平 下 称 出 其 质量 ， 最 后 沉积 物 中 黄 铁 矿 含量 结果 以 占 分 析 碎 
悄 的 质量 百分比 (R,)〉 和 占 沉积 物 干 重 的 质量 百分比 (R) 两 种 形式 表示 。 前 
一 种 结果 表示 形式 可 以 明显 地 显示 黄 铁 矿 在 预 处 理 后 碎 悄 部 分 中 的 含量 变化 ,后 
一 种 表示 形式 则 主要 显示 黄 铁 矿 在 全 样 中 的 比例 ， 可 以 与 沉积 物 中 有 机 碳 含量 、 
甲烷 含量 进行 比较 。 

同时 ， 选 取 几 个 沉积 物 岩 心 样品 和 黄 铁 矿 单 矿物 样品 麻 碎 至 200 目 进行 XRF 
分 析 来 确定 其 物 相 成 分 。 该 分 析 在 中 山大 学 化 学 与 化 学 工程 学 院 中心 实 验 室 完 
成 ， 采 用 德国 布鲁克 公司 生产 的 D8 ADVANCE 型 X 射线 衍射 仪 ， 主 要 技术 指标 
A: 测试 类 型 ， 广 角 测 量 ; 20 角度 范围 ，10° ~ 100°; HK, 0.02; 扫描 速度 ， (131) 
4°/min; 电压 ，40kV; 电流 ，20mA。 
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6.2.2 BROAD 


将 挑选 出 来 的 黄 铁 矿 单 矿物 制 成 光 薄 片 后 直接 在 光学 显微镜 下 观察 。 然 后 ， 选 
取 有 代表 性 的 样品 进行 扫描 电子 显微镜 和 高 分 辩 率 透射 电子 显微镜 (HRTEM) 
观察 。 

扫描 电镜 形 貌 分 析 的 样品 是 直接 把 黄 铁 矿 个 体 散布 在 导电 胶 上 ， 有 4 个 光 薄 
片 样品 进行 了 扫描 电镜 观察 。 该 分 析 是 在 中 国 科 学 院 广州 地 球 化 学 研究 所 和 美国 
威斯康星 大 学 材料 科学 中 心 完成 的 。 在 广州 地 球 化 学 研究 所 分 析 所 用 仪器 为 美国 
FEI 公司 制造 的 Quanta 400 型 扫描 电子 显微镜 和 美国 EDAX 公司 生产 的 Genesis X 
射线 能 谱 仪 。Quanta 400 型 扫描 电子 显微镜 主要 技术 指标 为 : 高 压 ，20kV; 分 辨 
率 ，3.0nm; 放大 倍数 ，20 ~ 100 000 倍 。 在 美国 威斯康星 大 学 材料 科学 中 心 所 用 
的 扫描 电镜 为 场 发 射 扫描 电镜 ， 所 用 仪器 为 日 本 电子 公司 (JEOL) JSM -6330F 
型 冷场 发 射 扫描 电子 显微镜 (FE -SEM) o 

高 分 辩 率 透射 电镜 样品 的 制备 过 程 如 下 : 首先 将 研 碎 的 样品 分 散 于 乙醇 中 ， 制 
BAER, RRP RAL SRL, ERE 9. НЕТЕМ 分 析 在 美 
国威 斯 康 星 大 学 材料 科学 中 心 完 成 ， 所 用 仪器 为 TEM 连用 SAED。 其 中 ， 电 镜 型 号 
为 Philips CM200UT 场 发 射 透射 电镜 ，LaB6 灯丝 ， 球 面相 差 (Cs) 为 0. 5mm， 点 分 
PRH 0. 19nm; 能 谱 仪 (EDS) 为 NORAN Voyager， 加 速 电压 为 200kV。 


6.2.3 硫 、 铁 同位 素 分 析 


当前 ， 自 生 黄 铁 矿 的 硫 同位 素 研究 已 经 应 用 在 富 甲烷 环境 中 ，Borowski 等 
(1996) 认为 这 种 黄 铁 矿 的 硫 同位 素 组 成 变化 范围 很 小 ( -38. 1%o +6%o) ; Kohn 
ар (1998) 对 甲烷 渗 漏 区 沉积 物 中 的 黄 铁 矿 硫 同 位 素 进 行 分 析 ， 得 出 黄 铁 矿 的 硫 同 
RIKI (8*S) 为 -41%o ~ -5%o; 陈 祈 等 (2007) 归纳 天 然 气 水 合 物 区 黄 铁 矿 硫 
同位 素 的 变化 范围 为 -46%o ~ +2.3%o; Jorgensen $ (2004) 对 黑海 沉积 物 硫化 物 
的 硫 同 位 研究 发 现 ， 由 于 受到 较 高 甲烷 通 量 和 硫酸 盐 离子 供应 不 足 的 影响 ， 黄 铁 矿 
硫 同位 素 剖面 出 现 了 异常 高 值 ， 大 约 为 20%o; 蒲 晓 强 等 (2006) 对 南海 北部 陆 坡 
NH-1 孔 沉积 物 中 自生 硫化 物 及 硫 同 位 素 研究 结果 表明 黄 铁 矿 硫 同 位 素 值 (8S) 
为 -20.39%o ~15.1%o， 且 8*5 正 异 常 出 现在 自生 黄 铁 矿 相对 富 集 区 。 

铁 同位 素 是 一 个 比较 新 的 稳定 同位 素 方 法 ， 对 其 质量 分 馏 机 理 和 过 程 还 只 是 
停留 在 实验 和 探索 阶段 。 近 年 来 一 些 学 者 对 低温 环境 下 不 同 过程 的 铁 同位 素 分 饮 
情况 进行 了 实验 研究 ， 这 些 结果 初步 构筑 了 低温 环境 下 铁 同位 素 分 馅 理论 的 基本 
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框架 ， 为 铁 同 位 素 技术 的 地 质 应 用 葛 定 了 必要 的 理论 基础 。 

前 人 的 研究 (Beard and Johnson, 1999, 2003a, 2003b; Zhu et al., 2000, 
2001; AMER, 2006; 李 志 红 等 ，2008; 4, 2008) 证 实 ， 火 山 岩 的 铁 同 
位 素 组 成 基本 不 变 ，8%Fe 为 0; 碎 悄 沉积岩 的 8® Ее 值 一 般 为 -0.3%o ~ +0.3%o 
(Beard and Johnson, 2004) ， 而 富有 机 质 黑色 页 岩 的 8° Fe 具 较 大 的 变化 范围 
(-2.3% ~ +0.7%o) (Skulan et al., 2002); 常温 (22C) 平衡 的 水 溶液 条 件 
F, Fe (Ш) 较 Fe (Ш) 的 8*Fe 可 以 低 3%o; 风化 过 程 导致 风化 产物 富 轻 Fe 
同位 素 。 因 此 ， 环 境 的 氧化 还 原 态 、 活 度 、pH 和 Fe 与 配 位 体 的 亲和力 等 因素 均 
可 产生 Fe 同位 素 的 分 馏 作用 (Beard and Johnson, 1999) 。 

HERE (2006) 归纳 了 现代 海洋 环境 中 铁 同位 素 地 球 化 学 特征 。 研 究 表 
明 ， 河流 的 输入 ( 陆 源 碎 悄 等 ) 主要 影响 近海 或 大 陆架 沉积 物 中 铁 的 来 源 ; 海 
底 热 液 流 体 、 洋 底 的 水 岩 反应 、 沉 积 物 的 再 悬浮 作用 等 海底 反应 过 程 是 现代 海水 
中 铁 的 主要 来 源 之 一 ， 热 液 喷发 主要 影响 喷 口 附近 的 海水 中 铁 含量 。Fantle 等 
(2002) 对 美国 西部 和 加 拿 大 的 几 条 河流 中 河水 Fe 同位 素 进行 测定 ， 得 出 8” Fe 
变化 在 -0. 87%o ~ 0. 04%o， 证 实 河水 溶解 态 的 铁 富 集 轻 Fe 同位 素 ， 非 溶解 态 Fe 
HH RE RIK IHR. Berquist 等 (2002) 研究 了 亚 马 孙 (Amazon) 河水 和 悬浮 
物 中 Fe 同位 素 组 成 ， 结 果 发 现 河水 的 d Fe 值 最 低 可 达 - 2. 0%o， 而 悬浮 物 中 Fe 
同位 素 变化 很 小 (8"Fe: -0.3%o ~0.3%o) ， 接 近 陆 地 火成岩 的 比值 。Severmann 
等 (2006) 首次 报道 加 利 福 尼 亚 大 陆 边 缘 Monterey Canterey (МС) 地 区 和 Santa 
Barbara (SBB) 盆地 的 沉积 物 和 和 孔隙 水 中 的 Fe 同位 素 组 成 ， 结 果 显 示 沉 积 物 中 
MR (Fea) 的 铁 同 位 素 分 饮 较 少 ，8% Fe 值 与 现代 海洋 沉积 物 和 河流 颗粒 物 的 
8%Fe 值 基本 一 致 [分 别 为 ( +0.04 +0.07)%c，( -0.01+0.06)%o] ， 接 近 陆 地 
火成岩 的 Fe 同位 素 值 ， 而 孔隙 水 中 溶解 的 Fe 形式 的 8® Ке 具有 较 大 的 变化 范 
ВІ (8%Ее: -3.0%o ~ +0.4%c) 。Severmann 等 (2006) 提出 成 岩 作 用 可 能 是 导 
ЖС Fe 同位 素 分 馅 的 主要 因素 ， 铁 氧化 物 的 形成 以 及 Fe 的 异化 还 原 过 程 都 可 导致 
孔隙 水 的 8*Fe 值 降低 ， 而 硫化 物 的 沉淀 带 出 铁 同位 素 偏 负 的 铁 ， 导 致 孔 际 水 
58“Fe 值 增高 ， 而 形成 的 黄 铁 矿 的 8“Fe {i (平均 含量 : -0.78%o +0.90%) 低 于 
火成岩 值 ， 说 明 在 现代 海洋 厌 氧 的 沉积 环境 中 也 能 形成 负 8%Fe 值 的 黄 铁 矿 。 


1. 硫 同 位 素 分 析 


把 硫化 物 单 矿物 和 氧化 亚 铀 按 一 定 比 例 〈 黄 铁 矿 : 氧化 亚 铜 为 1 : 10) 研磨 
至 200 目 左右 ， 并 混合 均匀 ， 在 真空 达 2. 0 x 10 一 Pa 状态 下 加 热 ， 进 行 氧化 反 


4- <‘ 6 6 © 


ыу 


应 ,反应 温度 为 980C ， 生 成 二 氧化 硫 气体 。 在 真空 条 件 下 ， 用 冷冻 法 收集 二 氧 
化 硫 气体 ， 并 用 MAT253 气体 同位 素质 谱 仪 分 析 硫 同位 素 组 成 。 分 析 精 度 优 于 
£0. 2%o。o 硫 化 物 参 考 标准 为 GBW 一 04414、GBW 一 04415 硫化 银 标 准 ， 其 
85, от – 0. 07% +0. 13%o 和 22. 15%o +0. 14%o。 测 量 结果 以 V – CDT 为 
标准 ， 记 为 83*S,_cor， 采 用 美国 亚利桑那 州 卡 杨 迪 亚 布 峡谷 陨 硫 铁 (V - CDT; 
Vienna Canyon Diablo Troilite) 国际 标准 ， 表 达 方 式 为 
м (95/25) вд – (35/225), ст 
85, ат = (Өзу г *1000%o (6-1) 


2. 铁 同位 素 分 析 


挑选 出 柱状 沉积 物 中 的 管状 黄 铁 矿 ， 磨 成 粉末 ， 将 定量 称 取 的 黄 铁 矿 粉末 样 
品 放 人 Teflon PEREP, JA 1mL Ж HNO;， 放 置 在 电热 板 上 加 热 至 样品 全 部 溶 
解 ， 将 溶解 后 的 样品 转换 为 盐酸 介质 并 且 确 保 样品 中 的 Fe 全 部 被 氧化 成 Fei* 后 ， 
采用 离子 交换 层 析 法 ,使 Fe 与 其 他 元 素 分 离 ( 唐 索 寒 等 ，2006 ， 唐 索 寒 和 朱 祥 
坤 ，2006) 。 

所 有 样品 的 化 学 处 理 均 在 国土 资源 部 同位 素 地 质 重点 实验 室 的 超 净 实验 室 完 
成 。 实 验 所 需 的 器 姐 和 试剂 均 经 过 了 严格 的 清洗 和 纯化 。HCl、HNO, 为 优 级 纯 
试剂 在 超 净 室 经 二 次 亚 沸 蒸 馅 纯化 得 到 ，H:0, 为 优 级 纯 试 剂 ，H,0 经 Millipore 
水 纯化 系统 纯化 ， 电 阻 为 18. 2MO 〈 朱 祥 坤 等 ，2008a) o 

Fe 同位 素 组 成 的 测定 在 国土 资源 部 同位 素 地 质 重点 实验 室 引 进 的 英国 Nu In- 
struments 公司 的 Nu Plasma HR 型 多 接收 电感 耦合 等 离子 体质 谱 仪 (MC ~ ICP - 
MS) 上 进行 。 该 仪器 在 高 分 辨 模式 下 可 以 有 效 地 将 干扰 信号 与 样品 的 Fe 信号 分 
F, MARET Ar“ N Ar O 等 多 原子 同 质 异 位 素 对 ”Fe 和 ”Fe 的 干扰 (Ж 
祥 坤 等 ，2008b) 。 化 学 分 离 后 的 样品 溶液 通过 DSN - 100 膜 去 溶 进入 等 离子 体 炬 
管 ， 进 样 浓度 约 为 5x10“， 介 质 为 1% HNO, 溶液 。 样 品 和 标 样 之 间 分 别 用 10% 和 
1% 的 HNO, 清洗 3min 和 2min。Fe 同位 素 信号 在 静态 模式 下 用 3 个 法 拉 第 杯 同时 接 
收 。 数 据 采 用 牛津 大 学 Belshaw 博士 提供 的 基于 Unix 操作 系统 的 控制 软件 进行 自动 
采集 ， 每 组 数据 采集 之 前 进行 20s 的 背景 测定 。 采 用 样品 - 标 样 交叉 法 (sample 
standard bracketing) 来 校正 仪器 的 质量 分 馏 〈 朱 祥 坤 等 ，2008b) Fe 同位 素 的 分 
析 结 果 用 相对 于 国际 标准 物质 RMM -014 的 万 分 偏差 e"Fe 来 表示 ， 其 中 ，e Fe = 

134 ) [ ("Fe/*Fe) 样品 /(”Fe/*Fe) 标 样 -1.0] х10*, еЕе= [ (*Fe/“Fe) 样品 / 
(*Fe/*Fe) 标 样 -1.0] x10”( 朱 祥 坤 等 ,2008a; 李 志 红 等 ，2008) 。 
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6.3 自生 黄 铁 矿 矿物 学 特征 


6.3.1 外 形 及 含量 特征 


南海 台 西南 海域 天 然 气 水 合 物 沉积 物 岩 心 的 碎 居 矿物 实体 显微镜 鉴定 结果 显 
示 ， 兰 心 含有 大 量 的 黄 铁 矿 颗 粒 ， 黄 铁 矿 多 为 长 条 状 、 圆 粒状 和 充填 有 和 孔 虫 房 室 
的 外 形 ， 其 中 长 条 状 外 形 比 较 常见 ， 长 度 为 0. 10 ~6. 00mm， 外 直径 大 小 比较 均 
匀 ， 集 中 在 0. 25 ~0. 30mm， 条 状 黄 铁 矿 主要 包括 中 空 管状 或 实心 棒状 两 种 类 型 
(图 6-3) 。 黄 铁 矿 的 表面 为 褐 黑色 、 灰 黄色 ， 中 间 管 道 壁 则 显示 新 鲜 的 黄 铜 色 。 
不 同 的 表面 氧化 程度 可 能 影响 了 黄 铁 矿 的 颜色 ， 表 面 接触 沉积 物 使 其 容易 形成 氧 
化 膜 而 颜色 变 暗 ， 而 内 部 则 新 鲜 。 





图 6-3 实体 显微镜 下 黄 铁 矿 形 貌 
А. 碎 悄 中 各 种 形态 的 黄 铁 矿 ; В. 黄 铁 矿 的 显 微 放大 照片 ， 其 中 
(1), (3), (4) 为 条 状 黄 铁 矿 ，(2) 为 充填 有 孔 虫 房 室 的 黄 铁 矿 


黄 铁 矿 含量 分 析 结 果 见 表 6-1。 从 黄 铁 矿 占 分 析 碎 悄 的 比例 来 看 ，HD4、 
HD85, HD86V, HD109, HD196A, HD319, СС10 岩心 的 黄 铁 矿 的 含量 较 高 ， 
HD77、HD83 HD133 岩心 黄 铁 矿 含量 较 低 ， 而 HD26、HD48、HD69、HD170、 
HD200 岩心 的 黄 铁 矿 含量 极 低 。HD4 的 黄 铁 矿 占 分 析 碎 屑 总 质量 的 比例 К, 最 大 
值 为 36.50% ， 平 均值 为 16.78%; HD85 岩心 的 黄 铁 矿 含量 К, 最 大 值 为 
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59.72% ， 平 均值 为 3. 19% ; HD86V 岩心 的 黄 铁 矿 含量 А, 最 大 值 为 69. 25% ， 平 
均值 为 24.65%; HD109 # ORD AE R, 最 大 值 为 38.39% ， 平 均值 为 
8.30%; HD196A 岩心 黄 铁 矿 含量 最 大 值 R. 占 分 析 质 量 的 一 半 以 上 ， 达 到 
50. 50% ， 平 均值 为 9.36% ; HD319 岩心 黄 铁 矿 含量 К, 最 大 值 为 54. 64% ， 平 均 
值 为 5. 10% ; GC10 岩心 黄 铁 矿 占 分 析 质 量 的 比例 高 达 48. 64% ， 平 均值 为 
7. 10% 。 这 些 岩心 的 黄 铁 矿 含量 К, 最 大 值 均 在 35% 以 上 ， 占 了 分 析 碎 悄 部 分 的 
很 大 比例 ， 在 显微镜 视 域 下 可 以 明显 观测 到 大 量 黄 铁 矿 ， 不 过 ， 这 些 岩 心 均 有 黄 
铁 矿 含量 极 低 的 层 位 ， 甚 至 只 有 少数 几 颗 ， 显 示 了 黄 铁 矿 含量 的 变化 。HD77 A 
心 ， 其 黄 铁 矿 占 分 析 质 量 的 比例 К, 最 大 值 为 9. 69% ， 平 均值 为 1. 81%; HD83 
岩心 的 R. 最 大 值 为 7.55% ， 平 均值 为 1. 81% ; HD133 岩心 的 К, 最 大 值 为 
4. 86% ， 平 均值 为 1. 12% 。 这 几 个 岩心 的 黄 铁 矿 含量 总 体 来 说 属于 较 低 的 水 平 ， 
R, 最 大 值 均 在 10% 以 下 ， 显 示 了 黄 铁 矿 形 成 的 程度 较 低 。 黄 铁 矿 含量 极 低 的 
HD26, HD48, HD69, HD170, HD200 岩心 ， 它 们 的 黄 铁 矿 含量 R, 的 最 大 值 均 
在 2% 以 下 ， 是 15 条 沉积 物 岩 心中 黄 铁 矿 含量 最 低 的 ， 显 示 了 这 几 条 岩心 的 沉积 
环境 不 利于 黄 铁 矿 的 形成 。 


表 6-1 南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心 黄 铁 矿 含量 

































































R/% R/% 
站 位 水 深 /m 22 
最 小 值 | 最 大 值 | 平均 值 | 最 小 值 | 最 大 值 | 平均 值 
HD4 2232 0.002 36. 50 16. 78 <0. 0001 0. 14 0. 05 
HD26 2465 0.001 | 0.12 | 0.06 | <0.0001| 0.0008 | 0.0003 
HD48 2718 0.0001 | 1.47 | 00 | <0.0001| 0.003 | 0.0002 
HD69 2640 0. 008 0.73 0.16 <0. 0001 0. 004 0. 0009 
HD77 3378 0. 0001 9.69 1.81 <0. 0001 0. 08 0.01 
HD83 3192 | 0. 0002 7.55 | 1.81 <0. 0001 0.05 0.01 
HD85 3265 0.0004 | 59.72 | 3.19 | <0.0001| 054 | оо 
HD86V 3150 0.001 | 69.25 | 2465 | <0.001| 04 | 0.18 
HD109 3218 0.003 38. 39 8. 30 <0. 0001 0.22 0.07 
HD133 3248 0. 0003 4.86 1.12 <0. 0001 0.28 0. 05 
нр170 1616 0. 001 0. 68 0. 09 <0. 0001 0. 003 0. 0005 
HDI196A 2420 0.002 50. 50 9.36 <0. 0001 0.48 0.05 
HD200 3426 <0.0001 1.39 0.12 <0. 0001 0.11 0. 006 
HD319 1730 0.002 54.64 5.10 <0. 0001 0.2 0. 002 
ссю 3008 0.003 | 48.64 | 7.10 | <0.0001| 036 | 0.07 











注 : 广州 海洋 地 质 调查 局 实验 测试 所 分 析 。R, 为 占 分 析 碎 悄 的 质量 百分数 ，R, 为 占 原始 沉积 物 的 质 
量 百分数 


南海 台 西南 海域 15 条 沉积 物 岩 心 的 黄 铁 矿 含量 背景 值 可 以 通过 分 析 其 К, 含 
量 的 频率 分 布 来 确定 。 分 析 结 果 显 示 ， 绝 大 部 分 的 黄 铁 矿 含量 分 布 在 7.5% 之 下 
(图 6-4) ， 因 此 ， 可 以 推断 15 条 沉积 物 岩心 的 黄 铁 矿 背 景 值 为 7.5% ， 其 他 含量 
高 于 7.5% 的 情况 属于 含量 偏 高 。 以 此 为 原则 ，HD4、HD85、HD86V、HD109 、 
HD196A、HD319 GC10 岩心 的 黄 铁 矿 含量 属于 异常 高 的 水 平 ，H77 和 HD83 属 
于 稍微 偏 高 的 情况 ， 其 余 岩 心 的 黄 铁 矿 含量 在 7. 5% 范围 内 ， 代 表 了 南海 台 西 南 
海域 沉积 物 岩 心 的 背景 值 。 

南海 台 西 南海 域 沉 积 物 岩 心中 的 
黄 铁 矿 含量 在 沉积 序列 上 具有 不 同 的 
变化 趋势 (图 6-5) 。 在 黄 铁 矿 含量 异 
常 高 的 岩心 中 ，HD4 在 200cm ДЕЙ 200 
层 位 未 见 黄 铁 矿 ， 仅 在 200cm 之 下 才 g 
开始 出 现 黄 铁 矿 ， 并 自 400cm 开始 明 оо 
显 增长 ，500cm 以 下 至 岩心 的 底部 ， 
为 该 岩心 黄 铁 矿 含 量 最 高 的 层 位 ， 含 
量 均 在 20% 以 上 ; HD85 岩心 总 体 黄 铁 0 0 10 20 30 40 50 60 70 


300 


矿 含量 不 高 ， 但 在 160cm 处 发 生 突变 ， 黄 铁 矿 含量 R,/% 
含量 高 达 60% ， 之 后 在 沉积 物 深部 的 。 。 图 6-4 南海 台 西南 海 城 沉积 岩心 
黄 铁 矿 均 保持 在 较 低 的 水 平 ; HD86V жы” к, звяжа 


岩心 在 0 ~ 150cm 层 位 黄 铁 矿 含量 极 

低 ， 小 于 1% ， 自 150cm 之 后 ， 含 量 逐 

渐 增 加 ， 并 在 岩心 底部 达到 最 大 值 69% ; HD109 岩心 ~ 170ст 层 位 的 黄 铁 矿 
含量 小 于 1% ，170cm 以 下 层 位 的 黄 铁 矿 含量 较 高 ， 是 该 岩心 富 含 黄 铁 矿 的 层 
位 ， 其 中 210 ~330cm 为 黄 铁 矿 含量 最 高 的 层 位 ， 高 达 38% ， 其 余 的 深部 地 层 
的 黄 铁 矿 含量 高 低 交替 变化 ; HD196A 岩心 自 390cm 开始 ， 黄 铁 矿 逐渐 增加 ， 
在 500cm 处 达到 最 高 值 50.5% ， 之 后 又 逐渐 下 降 ， 但 总 体 来 说 该 岩心 390cm 
之 下 为 黄 铁 矿 富 集 层 位 ; HD319 岩心 的 黄 铁 矿 含量 显示 了 随 深度 增加 而 增长 的 
趋势 ， 在 岩心 的 700cm 之 下 ， 黄 铁 矿 含量 突然 增加 ， 含 量 在 25% 以 上 ， 是 该 
岩心 黄 铁 矿 富 集 层 位 ; GC10 岩心 也 表现 了 相似 的 趋势 ， 在 岩心 深部 的 黄 铁 矿 
含量 较 高 ， 其 中 在 600 ~ 800cm 层 位 最 为 富 集 。 总 的 看 来 ， 黄 铁 矿 含量 异常 高 
的 岩心 ， 它 们 的 黄 铁 矿 富 集 层 位 主要 在 沉积 物 的 深部 ， 表 明 沉 积 物 深部 相对 还 
原 的 环境 ， 有 利于 黄 铁 矿 的 形成 和 富 集 。 黄 铁 矿 含量 稍 偏 高 的 HD77 和 HD83 
岩心 , 它们 的 变化 也 比较 明显 ，HD77 岩心 主要 在 表层 50 ~ 70cm 以 及 底层 
665cm 附近 的 含量 较 高 ， 其 余 层 位 的 黄 铁 矿 含量 均 在 1% 以 下 ; HD83 岩心 在 
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260 ~ 280ст 和 底部 660 ~707cm 的 含量 稍 高 ， 其 余 层 位 的 黄 铁 矿 含量 极 低 。 代 
表 台 西南 海域 沉积 物 黄 铁 矿 背 景 值 的 HD26、HD48、HD69、HD170 以 及 
HD200 岩心 ， 在 整个 沉积 剖面 上 黄 铁 矿 含量 变化 不 大 ， 均 在 5% 以 下 ,显示 了 
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极 低 的 黄 铁 矿 含量 。 
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86-5 黄 铁 矿 含量 变化 剖面 
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图 6-5 黄 铁 矿 含量 变化 前面 ( 续 ) 


6.3.2 W ARRIE 


1. BORAGE 


针对 粒 径 大 于 0. 15mm 的 条 状 黄 铁 矿 ， 磨 制 成 光 薄 片 ， 以 观察 自生 黄 铁 矿 的 
微 形 貌 特征 。 偏 反光 显微镜 下 观察 显示 ， 各 种 形态 的 条 状 黄 铁 矿 主 要 由 无 数 的 草 
BREET RA AAR (A 6-6 和 彩 图 X 亚 ) 。 草 莓 状 黄 铁 矿 又 可 分 为 单 莓 粒 体 
和 聚 莓 球 从 。 单 莓 粒 体 由 无 数 的 黄 铁 矿 球 粒 紧密 堆积 而 成 ， 主 要 呈 球 状 (图 6- 
7) 、 椭 球状 ， 每 个 球 粒 的 直径 大 小 往往 不 均一 〈 一 般 为 10 ~20pm) ， 排 列 较 杂 





图 6-6 ”由 无 数 微小 莓 球 集合 体 组 成 的 条 状 黄 铁 矿 
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， 乱 (球形 或 椭 球 形 无 序 紧密 堆积 ) ， 颗 粒 间 空 阶 大 小 不 等 ， 有 时 可 以 见 到 等 大 球 


粒 极 紧密 的 堆积 现象 ， 但 不 普遍 ; 聚 莓 球 丛 由 大 量 大 小 不 等 的 单 莓 粒 体 近 似 紧密 
或 不 规则 堆积 构成 (图 6-8)。 沉 积 物 柱状 样 研究 结果 表明 ， 采集 于 不 同 层 位 的 
自生 黄 铁 矿 集合 体 与 晶体 形态 差异 并 不 大 。 
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图 6-8 ШЖ Ж {Ж RAT RERA 


有 和 孔 虫 房 室 充填 的 黄 铁 矿 的 形 貌 基 本 上 与 条 状 黄 铁 矿 一 样 。 经 扫描 电子 显 微 
镜 放大 观察 发 现 ， 有 和 孔 虫 房 室 主要 充填 了 大 量 的 莓 球状 黄 铁 矿 ， 莓 球状 黄 铁 矿 又 
由 更 小 的 黄 铁 矿 自 形 微 晶 组 成 ， 微 晶 形态 主要 为 八 面体 、 立 方 作 面体， 它们 的 直 
径 一 般 小 于 1gm， 大 小 相对 比较 均匀 (图 6-9) 。 相 对 于 富 氧 底层 水 条 件 下 的 沉 
积 环境 ， 厌 氧 水 体 下 伏 沉积 物 中 形成 的 黄 铁 矿 颗粒 平均 粒 径 较 小 而 且 比较 均匀 
(Wilkin et al.，1996)。 因 此 ， 这 些 有 和 孔 虫 中 充填 的 黄 铁 矿 是 在 厌 氧 环境 下 形成 
AY, 反映 了 当时 的 厌 氧 环境 。 
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图 6-9 有 和 孔 虫 房 室 中 充填 的 黄 铁 矿 
А. 由 无 数落 球状 黄 铁 矿 充 填 的 有 和 孔 虫 房 室 ; B ASERRE, HERMA: 
с МЕНЮИ, ЛИЕ 


Lum 


图 6-10 草莓 状 黄 铁 矿 微 晶 形 貌 和 排列 方式 
A 黄 铁 矿 截 角 立 方 体 微 晶 ; B、 有 序 排列 的 草莓 状 黄 铁 矿 ; C 有 序 排列 的 不 规则 微 晶 ， 具 次 生 加 大 边 ; 
D. 无 序 不 规则 微 晶 颗粒 
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: 条 状 和 充填 有 孔 虫 房 室 的 自生 黄 铁 矿 的 微 形 貌 观察 表明 ， 黄 铁 矿 的 最 小 组 成 
| 单元 为 各 种 形态 微 晶 ， 微 晶 形 态 主要 为 八 面体 、 立 方 体 、 截 角 立 方 体 和 五 角 十 二 
”面体 等 ， 微 晶 大 小 从 几 十 到 几 百 纳米 ， 且 同一 草莓 状 黄 铁 矿 ， 微 粒 大 小 相对 比较 
均匀 (图 6-10B, С; 图 6-11; 彩 图 XIV )。 另 外 还 有 部 分 草莓 状 黄 铁 矿 微 晶 上 面 
附 有 更 小 的 亚 微 晶 颗粒 和 胶结 物 ， 由 于 颗粒 太 小 ， 无 法 辨别 其 形态 (图 6-10А, 
| D; 图 6-11; 彩 图 XIV6, 7)。 微 晶 通 过 紧密 堆积 ， 组 成 了 单 梅 粒 体 。 虽 然 微 晶 粒 
， 径 存在 差别 ， 但 组 成 同一 莓 粒 的 微 晶 却 是 均一 的 ， 并 且 排 列 非常 紧密 和 有 序 ， 微 
晶 粒 径 越 大 ， 则 排列 越 有 序 ， 也 越 紧密 。 单 莓 粒 体 经 过 无 规则 的 排列 聚合 ， 形 成 
， 较 大 的 组 成 单元 聚 莓 球 丛 。 通 过 这 一 系列 微小 单元 的 组 合 ， 最 后 形成 各 种 形态 的 
自生 黄 铁 矿 。 
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图 6-11 条 带 状 黄 铁 矿 中 黄 铁 矿 的 各 种 微 晶 形 貌 
TEM 照片 ， 样 品 号 : GC10-19b 
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( 142 ) 南海 台 西南 海域 自生 黄 铁 矿 的 晶 粒 常 出 现 次 生 加 大 边缘 部 分 ， 放 射 状 排列 ， 
一 形成 增生 环 带 〈 图 6-10C) ， 中 心 核 部 与 边缘 存在 明显 不 同 的 微 结构 。 这 可 能 是 
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生长 过 程 中 铁 、 硫 组 分 得 到 源源 不 断 的 补充 ， 使 得 黄 铁 矿 晶 粒 继续 生长 ， 反 映 了 
黄 铁 矿 在 不 同 的 沉积 阶段 下 持续 生长 的 情况 。 


2. BRAK 


黄 铁 矿 作为 海洋 环境 中 广泛 分 布 的 自生 矿物 ， 它 的 特征 形态 早已 引起 学 者 的 
注意 ， 对 于 这 些 特征 形态 的 成 因 及 其 环境 指示 意义 还 没有 一 致 的 结论 ， 需 待 进 
一 步 探讨 。 台 西南 盆地 样品 中 自生 管状 黄 铁 矿 主要 由 草莓 状 黄 铁 矿 、 自 生 八 面 
体 黄 铁 矿 以 及 胶结 黄 铁 矿 组 成 (图 6-12) 。 草 莓 状 黄 铁 矿 由 无 数 的 微 晶 无 序 、 
半 有 序 或 有 序 地 紧密 堆积 而 成 ， 而 且 莓 球状 黄 铁 矿 的 微 晶 有 大 小 形状 一 致 的 ， 
也 存在 大 小 不 同 、 形 状 不 规则 的 ， 部 分 还 存在 亚 微 晶 和 胶结 物 。 图 6-12D 为 草 
花 状 黄 铁 矿 连 体 ， 左 边 为 一 形状 不 规则 的 微 晶 半 有 序 的 排列 ， 右 边 是 由 球 粒 状 的 
微 晶 和 亚 微 晶 以 及 胶结 物 组 成 的 。 另 外 ， 在 同一 根 条 带 状 黄 铁 矿 中 还 有 大 小 形态 
都 不 规则 的 微 晶 无 序 地 堆积 成 草莓 状 黄 铁 矿 。Chen 等 (2006) 报道 了 南海 冷泉 
碳酸 盐 岩 中 黄 铁 矿 为 立方 体 的 自 形 晶 或 由 类 立方 体 微 晶 组 成 的 草莓 状 黄 铁 矿 ; М 
红 锋 等 (2007) 发 现 台 西南 盆地 中 草莓 状 黄 铁 矿 是 由 八 面体 微 晶 组 成 的 ， 推 断 该 
黄 铁 矿 是 经 胶 黄 铁 矿 演变 而 来 的 ， 故 保留 了 胶 黄 铁 矿 的 形态 。 以 上 说 明黄 铁 矿 的 
形态 变化 较 大 ， 多 处 可 见 草莓 状 黄 铁 矿 与 自生 八 面体 或 五 角 十 二 面体 共存 的 
现象 。 

天 然 形 成 的 黄 铁 矿 晶体 主要 单 形 是 立方 体 、 五 角 十 二 面体 和 八 面体 ， 通 过 这 
3 组 主要 晶 面 的 不 同 组 合 形成 一 系列 不 同 的 晶体 形态 。 根 据 共 价 键 晶 体 表面 自由 
能 的 计算 模型 一 一 共 价 键 模 型 计算 的 黄 铁 矿 立 方 体 和 八 面体 晶 面 的 自由 能 分 别 为 
3155егр/ст? 和 4733erg/cm” (lerg =10J) ， 因 此 ， 天 然 产 出 的 黄 铁 矿 应 大 量 出 
现 立 方 体 及 其 聚 形 。 但 是 ， 现 代 海 底 自生 黄 铁 矿 与 这 一 理论 推导 的 平衡 形态 有 较 
大 差别 ， 主 要 是 八 面体 和 以 八 面体 为 主 的 聚 形 (〈 陈 丽 著 ，2008 ) 。 这 是 因为 海洋 
沉积 环境 下 ， 黄 铁 矿 多 为 等 轴 硫 铁 矿 转变 而 成 ， 其 前 身 等 轴 硫 铁 矿 与 磁铁 矿 等 结 
构 ， 形 态 以 八 面体 最 常见 ， 故 黄 铁 矿 的 八 面体 形态 可 能 是 等 轴 硫 铁 矿 的 假象 。 前 
人 在 湖 相 沉积 物 中 也 观察 到 黄 铁 矿 莓 球 由 微 晶 组 成 的 现象 ， 这 表明 黄 铁 矿 经 历 了 
BRAT (Fe,S,) 阶段 转变 (Wilkin and Bares, 1996, 1997; Wignall et al., 
2005) ， 并 在 沉积 物 厌 氧 环境 下 形成 (Wilkin et al., 1997). ZE OK 的 实验 温度 
下 ， 黄 铁 矿 各 种 形 貌 的 自由 能 为 截 角 立方 体 < 立方 体 < 截 角 八 面体 < 八 面体 < 截 
角 十 二 面体 < 五 角 十 二 面体 < 十 二 面体 ， 且 它们 的 自由 能 会 随 着 温度 和 表面 被 吸 
附 水 浓度 的 改变 而 改变 (Barnard and Russo，2009 ) 。 因 此 ， 各 草莓 状 黄 铁 矿 微 晶 
不 同 ， 说 明了 各 莓 球 在 早期 成 岩 过 程 中 环境 不 同 ， 管 状 黄 铁 矿 在 形成 过 程 中 局 部 
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图 6-12 管状 黄 铁 矿 中 草莓 状 黄 铁 矿 扫描 电镜 照片 
А. 由 无 数 八 面体 无 序 紧 密 堆积 而 成 的 草莓 状 黄 铁 矿 〈 样 品 号 ; GC10-15b) В. RERNI 
(样品 号 : GC10-16b) ; С. 聚 草莓 状 黄 铁 矿 ， 微 晶 大 小 不 等 且 无 序 (样品 号 :GC10-14b) ; D. 
草花 状 黄 铁 矿 具有 次 生 加 大 边 ，TEM 证 明 是 白 铁 矿 〈 样 品 号 : GC10-19b) ; E D 图 的 左边 的 放 
大 图 ， 由 无 数 不 规则 的 徽 晶 部 分 有 序 地 排列 ; F. D 图 左边 的 放大 图 ， 由 无 数 的 球 粒状 徽 晶 和 亚 
微 晶 组 成 


不 均一 。 

在 草莓 状 黄 铁 矿 最 初 聚集 过 程 中 ， 各 微 晶 通 过 相互 碰撞 进行 重 排 ， 以 便 表 面 
能 量 最 小 化 。 一 般 情况 下 ,沉积 物 中 草莓 状 黄 铁 矿 从 水 柱 或 沉积 物 孔 队 水 中 直接 
沉淀 (如 Raiswell and Bemer，1985) ， 因 此 有 足够 的 空间 让 微 晶 自由 旋转 到 理想 
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的 位 置 。 在 自我 组 织 过 程 中 有 两 个 基本 的 因素 : @D 微 晶 间 表面 自由 能 减少 ; Qe 
个 草莓 球 表面 自由 能 达到 最 小 化 。 这 两 个 因素 通过 最 紧密 堆积 、 立 方 体 紧密 堆积 
和 二 十 面体 的 堆积 的 形式 使 微 晶 聚集 。 草 莓 状 黄 铁 矿 中 微 晶 的 自我 组 织 通过 以 下 
步骤 形成 : 四 相似 大 小 和 形状 的 成 核 作 用 ; @ 微 粒 的 自由 旋转 以 达到 单个 微 晶 和 
整个 球体 表面 能 都 最 小 ， 形 成 球体 形状 ; @ 为 了 使 颗粒 间 自 由 能 最 小 化 而 使 微 晶 
再 次 旋转 而 形成 正常 的 结构 。 无 序 结构 的 形成 是 一 种 还 未 达到 能 量 最 小 化 的 中 间 
Æ (Ohfuji et al., 2005; Wilkin and Barnes，1997) ， 说 明 草 莓 球 的 微 晶 形态 与 总 
体 的 地 质 背 景 没 有 太 大 关系 ， 只 决定 于 局 部 的 微 环 境 。 初 凤 友 等 (1995) 的 研究 
也 得 出 莓 球状 黄 铁 矿 的 大 量 出 现代 表 一 种 富 氧 水 体 和 局 部 还 原 微 环境 的 存在 ， 指 
示 有 较 强 的 上 升 流 活动 和 不 同 水 体 的 混合 作用 。 黄 铁 矿 的 最 终 形成 决定 于 微 环 
境 ， 而 其 富 集 条 件 则 为 总 体 地 质 背 景 。 

FS, BERRA BD Sb HEBEL BOR NTE, BBR, 
沿 草莓 球 外 面 生长 〈 图 6-12D，E,，F) 。 这 种 二 次 后 期 生长 现象 应 该 是 在 管状 黄 
铁 矿 成 岩 压 实 之 前 形成 的 〈 陆 红 锋 等 ，2007 ) 。 另 外 还 发 现 ， 有 些 外 壳 的 表面 还 
有 一 层 透 明 的 薄膜 包 庄 着 ， 因 此 这 种 又 称 填充 型 草莓 状 黄 铁 矿 (Wilkin and Ar- 
thur，2001 ) o 

管状 黄 铁 矿 中 有 多 种 黄 铁 矿 形 貌 产 出 〈 彩 图 XIV ) ， 在 沉积 物 浅 部 ， 草 莓 状 
黄 铁 矿 主 要 是 表面 由 无 数 细小 的 八 面体 无 序 地 紧密 堆积 成 莓 球状 〈( 图 6-12A)。 
随 着 深度 的 增加 ， 草 莓 状 黄 铁 矿 排列 变 得 紧密 ， 且 具有 明显 的 呈 放 射 状 的 外 壳 
层 ， 具 有 外 壳 的 草莓 状 黄 铁 矿 以 五 角 十 二 面体 的 集合 体形 式 有 序 地 堆积 在 一 起 
(图 6-13E) 。 随 着 深度 的 继续 增加 ， 草 莓 状 黄 铁 矿 出 现 了 明显 的 圈 层 构造 : 最 外 
层 是 胶结 状 黄 铁 矿 ， 朴 松 易 碎 ， 显 示 明 显 的 未 搬运 痕迹 (图 6-13F) ; 中 间 大 部 
分 是 致密 层 ， 以 五 角 十 二 面体 集合 体形 式 堆积 或 夹杂 一 些 自 形 晶 ， 内 部 是 中 空 的 
管道 ， 管 壁 由 草莓 状 黄 铁 矿 聚 形 组 成 ， 聚 形 表面 由 八 面体 组 成 (图 6-12A 和 图 6- 
13A) 。 

经 扫描 电镜 观察 ， 在 管状 黄 铁 矿 横向 上 ， 从 内 到 外 分 为 2 ~3 SH, AB 
是 单个 的 莓 球状 ， 大 小 均一 ,直径 约 为 40pm， 其 外 部 由 八 面体 组 成 (图 6- 
10B) ;中 间 致 密 层 由 聚 莓 球 成 五 角 十 二 面体 紧密 堆积 ， 每 个 侮 粒 的 直径 大 小 往 
往 不 均一 〈 一 般 为 10 ~20km) ， 排 列 较 杂 乱 (球形 或 椭 球 形 无 序 紧密 堆积 ) ， 颗 
粒 间 空 隙 大 小 不 等 ， 有 时 可 以 见 到 等 大 球体 极 紧密 的 堆积 现象 ， 但 不 普遍 (图 6- 
10B); 外 部 是 疏松 的 黄 铁 矿 〈 图 6-13E) ， 有 些 缺 失 此 层 。 不 管 是 内 层 还 是 中 间 
层 ， 草 莓 状 黄 铁 矿 都 有 后 期 生长 边 ， 有 些 是 单个 八 面体 黄 铁 矿 晶体 紧密 堆积 而 成 
的 外 这 (图 6-12A 和 图 6-10B)， 而 有 些 成 放射 状 , 且 外 面 似 有 一 层 薄 膜 包 里 着 
(图 6-12D，E，F) 。 这 种 草莓 状 黄 铁 矿 与 周围 的 黄 铁 矿 不 同 ， 说 明 它们 的 形成 条 
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图 6-13 管状 黄 铁 矿 的 模 截 面 扫描 电镜 图 片 
А. 矿 化 程度 较 小 的 管状 黄 铁 矿 横断 面 ， 可 见 中 间 的 草莓 状 黄 铁 矿 〈 x500) ; В. 矿 化 程度 中 等 的 管状 
黄 铁 矿 宽 断 面 ， 中 空 的 面积 有 所 减少 ， 仅 在 中 间 见 到 少量 草花 状 黄 铁 矿 ( x300) ; С 从 图 片 的 左下 
到 右上 分 为 1 和 2 两 个 区 域 ， 分 别 是 草莓 状 黄 铁 矿 HERRES АРМАДИ, HERRES 
内 部 的 小 唱 粒 清晰 可 见 〈 x3000) ， 从 了 图 放大 ; D. 矿 化 程度 较 大 的 管状 黄 铁 矿 横断 面 ， 中 空 面 积 很 
小 ， 没 有 草莓 状 黄 铁 矿 〈 x400) ; E. 管状 黄 铁 矿 内 部 的 向 日 葵 状 黄 铁 矿 和 自 形 晶 黄 铁 矿 及 自 形 品 黄 铁 
矿 表 面 正在 生长 的 黄 铁 矿 ， 自 形 晶 黄 铁 矿 内 部 的 小 唱 粒 清晰 可 见 〈 x5000) ， 从 D 图 放大 ; Е. 管状 黄 铁 
矿 外 部 致密 胶结 的 黄 铁 矿 ， 分 为 2 和 3 两 个 区 域 ， 分 别 是 自 形 晶 黄 铁 矿 和 致密 胶结 黄 铁 矿 ( x 1600), 
从 了 图 放大 。 样 品 号 : GC10-28b 
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146 ): 件 与 周围 的 不 同 〈 图 6-14); 这 种 莓 球状 黄 铁 矿 的 紧密 堆积 呈 五 角 十 二 面体 (图 
6-13E) ， 微 晶 多 呈 聚 形 晶 出 现 ， 形 态 为 八 面体 、 立 方 八 面体 或 沿 八 面体 发 育成 片 
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R, 亦 可 见 到 五 角 十 二 面体 、 立 方 体 等 单 形 ， 直 径 一 般 小 于 lum, WERE 
粒 在 莓 球 中 的 排列 方式 有 所 不 同 ， 常 见 有 以 下 方式 。 





图 6-14 具有 次 生生 长 边 的 草花 状 黄 铁 矿 扫描 电镜 图 
A, В. 直径 较 小 的 草莓 状 黄 铁 矿 ， 徽 晶 形状 为 球状 ， 且 排列 有 序 (样品 号 ，GC10-28b) С. D. 直径 较 大 的 
草莓 状 黄 铁 矿 ， 且 位 于 管状 的 表面 部 分 ， 微 晶 形状 不 规则 ， 从 无 序 到 部 分 有 序 排列 〈 样 品 号 ; GC10-19b) 


(1) 外 部 由 八 面体 微 晶 组 成 的 莓 球 ， 直 径 为 3 ~25hm。 虽 然 不 同 莓 球 间 八 
面体 微 晶 的 粒 径 存在 差别 ,但 组 成 同一 歼 球 的 八 面体 却 是 均一 的 ， 而 且 其 内 部 是 
由 大 小 相等 、 排 列 有 序 的 球形 组 成 的 ， 八 面体 只 是 草 侮 球形 成 之 后 堆积 上 去 的 
(图 6-10B)。 

(2) 外 部 由 次 生 加 大 边 〈 发 射 状 ) ARBER, SBM AU AKA, Be 
射 状 排列 ， 形 成 二 次 生长 边 ， 整 体外 形 呈 现 五 角 十 二 面体 形状 〈 图 6-13E， 图 6- 
15) ， 中 心 核 部 (一 般 被 认为 是 同 生 的 或 早期 成 岩 组 分 ) 微 晶 形 状 差异 较 大 ， 主 
要 有 大 小 等 同 、 排 列 规则 的 球形 (图 6-15A)， 亚 微粒 、 无 序 紧密 堆积 的 球体 
(图 6-15B) 和 立方 体 、 截 角 立 方 体 微粒 无 序 组 成 的 椭 球 体 ( 图 6-158). HERE 
在 后 期 随 着 铁 、 硫 组 分 得 到 源源 不 断 的 补充 ， 微 晶 间 的 孔隙 被 不 具 明 显 晶 棱 、 品 
面 的 新 生 黄 铁 矿 (BRAT) 所 充填 。 由 此 推断 早期 形成 的 黄 铁 矿 小 球 粒 从 微 
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球 丛 经 过 连续 生长 变 为 自 形 单 晶 颗粒 的 过 程 ， 可 能 是 由 充填 作用 、 聚 集 - 重 结晶 
作用 和 组 成 物质 的 有 效 供给 等 不 同 的 机 制 所 导致 的 (Sawlowicz，1993; 王 登 红 和 
Sawlowicz，1994) 。 在 此 发 育 过 程 中 ， 不 断 增 大 的 黄 铁 矿 微 晶 从 中 心 向 球 粒 外 层 
扩展 ， 具 有 晶 形 不 断 规则 化 、 粒 径 大 小 均一 化 以 及 排列 有 序 化 的 自发 趋势 (图 6- 
15D) ， 最 后 可 能 形成 自 形 晶体 。 
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图 6-15 管状 黄 铁 矿 中 五 角 十 二 面体 的 草莓 状 黄 铁 矿 
A. BALD. 相 邻 的 草莓 状 黄 铁 矿 ， 是 以 五 角 十 二 面体 堆积 的 ; A 和 B 为 扫描 电镜 图 ，D 为 反射 
光 显 微 镜 照 片 ; C. 微 晶 排列 成 一 个 五 角形 (A 样品 号 和 С 样品 号 为 GC10-28b; В 样品 号 为 
GC10-19b; DD 样品 号 为 GC10-25b) 


3. 管状 黄 铁 矿 结构 缺陷 


矿物 的 结构 缺陷 是 指 矿物 晶体 结构 中 质点 排列 的 某 种 不 规则 性 或 不 完整 性 ， 
又 称 唱 格 缺 陷 ， 表 现 为 晶体 结构 中 局 部 范围 内 ， 质 点 的 排 布 偏离 周期 性 重复 的 空 
间 格 子规 律 而 出 现 错乱 的 现象 。 常 见 的 晶体 缺陷 有 点 缺陷 、 线 缺陷 和 面 缺 陷 三 
种 。 晶 体 缺 陷 有 的 是 在 晶体 生长 过 程 中 ， 由 于 温度 、 压 力 、 介 质 组 分 浓度 等 变化 
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而 引起 的 ， 有 的 是 晶体 形成 后 产生 的 。 

黄 铁 矿 属于 等 轴 晶 系 ， 空 间 群 为 Pa3 со =5.417 和 A， 通常 呈 立方 体 、 五 角 十 
二 面体 ， 有 时 呈现 八 面体 。 它 的 同 质 异 构 体 白 铁 矿 是 正 交 晶 系 ， 空 间 群 是 Pmnn， 
ao =3.38А, by =4. 44А, co =5.39A, EB BRR, ANETAR, 通常 以 结核 
状 和 皮 壳 状 产 出 。 自 然 界 中 白 铁 矿 分 布 远 比 黄 铁 矿 要 少 ， 并 且 不 形成 大 量 的 聚 
1, CE Fes, 的 不 稳定 变 体 ， 高 于 350°C 即 转变 为 黄 铁 矿 〈 罗 谷 风 ，1993) 。 而 
且 ， 黄 铁 矿 经 常 具 有 特殊 的 结构 特点 如 穿插 双 晶 ， 与 白 铁 矿 交互 和 过 渡 生 长 在 一 
起 等 (Bonev et al., 1985; Donnay et al., 1977), 一些 学 者 对 黄 铁 矿 与 白 铁 矿 的 
结构 关系 进行 了 探讨 。Brostigen 和 Kjekshus (1970) 建议 假设 黄 铁 矿 向 白 铁 矿 转 
变 时 通过 5-5 键 的 再 定位 。 黄 铁 矿 (001) 和 白 铁 矿 (101) 面具 有 相同 的 原子 
排列 。 但 黄 铁 矿 与 白 铁 矿 外 延 交互 或 过 渡 生 长 时 ， 这 两 种 晶体 一 般 通 过 如 下 方式 
结合 在 一 起 : (001) RAT FTF (101) 白 铁 矿 ，(100) 黄 铁 矿 平行 于 (010) 
白 铁 矿 (Brock and Slater, 1978; Gait and Dumka，1986 ) 。 同 样 的 解释 Fleet 
(1970) 和 Dodony 等 (1996) 都 曾 报道 。 

黄 铁 矿 一 般 会 具有 垂直 于 [001]@ 轴 的 缺陷 ， 一 般 通过 高 分 辩 率 透射 电子 
显微镜 可 以 在 [100] 和 [110] 方向 观察 到 这 种 缺陷 。 台 西南 海域 沉积 物 中 黄 
铁 矿 在 高 分 辩 率 透射 电子 显微镜 中 也 观察 到 (001) 面 的 缺陷 ， 如 图 6-16 和 彩 
图 XV 所 示 。 草 莓 球体 和 次 生 加 大 边 EDS 成 分 确认 都 是 FeS; (图 6-16D) Ч 
此 ， 黄 铁 矿 球 粒 存在 的 缺陷 是 白 铁 矿 ， 白 铁 矿 的 (101) 平行 于 黄 铁 矿 的 
(001) ， 白 铁 矿 的 〈010) 方向 平行 于 黄 铁 矿 的 〈100) ， 相 似 的 结构 在 热 液 黄 
铁 矿 球 粒 中 也 观察 到 ( Dodony et al.，1996) ， 且 和 白 铁 矿 通常 呈 皮 壳 状 产 出 。 因 
此 ， 我 们 认为 黄 铁 矿 的 面 缺 陷 是 白 铁 矿 薄 层 ， 它 是 平行 于 黄 铁 矿 (100) 生长 白 
铁 矿 ， 且 由 于 白 铁 矿 (101) 晶 轴 与 黄 铁 矿 的 不 等 长 而 限制 其 生长 (Zhang et al., 
2010a) 。 

Dodony 等 (1996) 认为 黄 铁 矿 缺陷 是 白 铁 矿 向 黄 铁 矿 生长 或 转换 的 结果 。 
根据 Murowchick (1992) 的 研究 结果 ， 如 果 黄 铁 矿 的 形成 是 从 白 铁 矿 中 转变 过 来 
№, 那么 就 可 以 从 光 片 上 看 出 ， 这 种 黄 铁 矿 具有 各 向 异性 ， 并 且 包 含 一 些 空 阶 而 
形成 特征 的 衍射 ， 有些 相对 于 白 铁 矿 母体 来 说 还 具有 两 个 晶体 方向 ， 因 此 ， 
Dodony 等 (1996) 认为 黄 铁 矿 球 粒 是 热 液 沉积 的 产物 ， 并 且 具 有 白 铁 矿 薄 层 的 
生长 缺陷 。 

前 人 的 研究 认为 白 铁 矿 形成 于 酸性 (PH <5)、 低 温 (了 7<240Y ) HFE 





Ф ”中 括号 表示 晶 轴 ， 小 括号 代表 晶 面 。 
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图 6-16 草莓 状 黄 铁 矿 SEM 图 片 及 其 相应 的 EDS 图 谱 和 HRTEM 及 其 衍射 花样 图 
А, B 黄 铁 矿 的 面 缺 陷 图 及 其 相应 的 和 射 花样 ， 结 果 显 示 黄 铁 矿 的 001) 曲面 生长 着 白 铁 矿 的 〈101) 
AE, OGRA AT ERA ART ME, С, 0. MERRE f SEME, HRT жи 
粒 及 其 外 部 的 生长 边 ; AID. 图 D 的 两 个 圆圈 的 EDS 图 ， 结 果 显 示 两 点 的 成 分 都 是 FeS;; 
图 A 中 了 代表 黄 铁 矿 层 ，M 代表 白 铁 矿 层 


Н,5,0 的 条 件 下 〈 Murowchick and Bames，1986) 。 在 黄 铁 矿 成 核 过程 中 容易 形 
成 白 铁 矿 ， 导 致 晶体 缺陷 倾向 于 集中 在 晶体 好 的 黄 铁 矿 。 在 垂直 于 黄 铁 矿 纤维 
方向 ， 可 以 观察 到 黄 铁 矿 纤维 的 末端 都 存在 白 铁 矿 的 薄 层 ， 说 明白 铁 矿 沿 着 黄 





铁 矿 生长 最 快 的 方向 出 现 。 本 书 中 所 出 现 的 白 铁 矿 包围 在 草莓 状 黄 铁 矿 外 面 的 
情况 ， 说 明了 黄 铁 矿 形 成 过 程 中 ， 外 部 环境 条 件 的 改变 。 甲 烷 的 厌 氧 氧 化 和 硫 
酸 盐 的 还 原 反 应 可 以 增加 环境 的 碱 度 ， 根 据 Valentine 等 (2000) 的 假设 ， 
AMO 反应 可 以 分 解 为 以 下 几 个 反应 : 2CH, +2H,0 一 CH3COOH +4H:， 且 所 
生成 的 醋酸 和 氢气 都 被 硫酸 根 离子 消耗 ， 即 SOF +4H, —5°7 +4H20 FHI SOF 
+CH,COOH 一 一 HS +2HCO; 。 如 果 形 成 黄 铁 矿 的 过 程 减 慢 或 终止 的 话 ， 环 境 
流体 的 pH 就 会 降低 ， 这 样 就 会 形成 草莓 状 黄 铁 矿 及 其 外 层 的 白 铁 矿 (Zhang et 
al.，2010a) 。 


6.3.3 成 分 特征 


为 了 确定 南海 台 西南 海域 沉积 物 中 黄 铁 矿 的 成 分 特征 ， 分 别 对 HD196A 、 
GC10 岩心 的 黄 铁 矿 进行 了 电子 探 针 成 分 分 析 、 能 谱 分 析 和 X 射线 衍射 分 析 。 
HD196A 岩心 沉积 物 的 扫描 电镜 – Х 射线 能 谱 仪 分 析 图 谱 显示 了 S, Fe 元 素 的 峰 
形 ， 为 典型 的 黄 铁 矿 的 能 谱 图 特征 (图 6-17) ，GC10 的 X 射线 衍射 结果 显示 碎 
悄 中 主要 为 黄 铁 矿 (图 6-18)。 这 两 个 图 谱 进 一 步 证 实 了 实体 显微镜 下 的 碎 悄 矿 
物 鉴定 结果 。 
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图 6-17 HD196A 黄 铁 矿 能 谱 图 
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图 6-18 ССО 岩心 黄 铁 矿 碎 悄 X 射线 衍射 图 谱 


HD196A 和 GC10 站 位 黄 铁 矿 电 子 探 针 成 分 分 析 结果 显示 ( 表 6-2)， 自 生 黄 
铁 矿 的 主要 化 学 成 分 是 S 和 Fe， 其 中 HD196A 的 S 和 Fe 平均 含量 分 别 为 
51. 690% 和 44. 627% ，GC10 的 分 别 为 53. 231% 和 45. 807% ， 两 个 站 位 的 黄 铁 矿 
中 S 和 Fe 的 含量 非常 接近 。 另 外 还 含 Co、Ni、As、Se、Cu、 Pb, Zn, Ag, Au 
等 微量 元 素 和 杂质 ， 微 量 元 素 组 分 的 总 和 介 于 0. 15% ~0.728% 。 其 中 Co 在 所 有 
测试 样品 中 均 有 出 现 ， 这 是 因为 Со 具有 更 强 的 亲 硫 性 。 黄 铁 矿 主 元 素 硫 、 铁 含 
量 标准 理论 值 分 别 为 53. 45% 、46. 55% 。HD196A 和 GC10 站 位 黄 铁 矿 按 Fe/ 
(Fe +S) x 100% #1 S/(Fe+S) x100% 换 算 后 的 Fe、S 值 与 理论 值 相 比 ， 自 生 黄 
铁 矿 的 Fe 值 大 多 低 于 理论 值 ，S 值 大 多 高 于 理论 值 ， 并 且 样 品 中 S/Fe 值 为 
1.914 ~2. 157, FHJ% 2.018 ~2. 025， 这 都 显示 了 多 硫 亏 铁 特征 。 一 般 来 说 ， 热 
液 成 因 黄 铁 矿 亏 硫 ， 沉 积 成 因 黄 铁 矿 多 硫 或 接近 理论 值 ( 蒙 义 峰 等 ，2002) ， 因 
此 ， 南 海 台 西南 海域 沉积 物 中 的 黄 铁 矿 主要 为 沉积 成 因 。 

在 不 同 层 位 上 ， 黄 铁 矿 的 化 学 成 分 未 反映 出 明显 的 规律 性 ， 仅 在 不 同 生长 单 
元 上 存在 一 定 的 差异 。 草 莓 状 黄 铁 矿 具 有 相对 较 高 的 Fe、S 含量 , 平均 达 
44. 99% 和 51. 89% ， 元 素 总 量 平 均 为 97. 05% ,颗粒 的 中 间 和 边缘 的 成 分 变化 不 
明显 ;次 生 加 大 边 胶 状 黄 铁 矿 的 Fe、S 含量 较 低 ， 分 别 为 44.31% 和 50.95% , 
总 量 平均 仅 为 95. 41% ， 与 理想 值 差 异 较 大 ;而 管状 黄 铁 矿 的 纵向 不 同 部 位 也 存 
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在 差异 ， 从 和 孔道 口内 环 至 边缘 ，S 含量 逐渐 减少 ，Fe 含量 逐渐 增加 ， 不 过 在 管状 
黄 铁 矿 的 前 端 和 末端 之 间 无 明显 规律 变化 。 此 外 ， 黄 铁 矿 的 主要 伴生 元 素 As 在 
条 状 黄 铁 矿 中 的 含量 相对 较 高 ， 而 Co, Ni 元 素 含量 由 内 环 向 外 缘 有 逐渐 增加 的 
趋势 。 

在 条 带 状 黄 铁 矿 中 还 含有 石英 、 硅 酸 盐 等 碎 屑 矿物 和 碳酸 盐 、 硫 酸 盐 等 自生 
矿物 (0916-19, MERIV; 图 6-20) ， 在 草莓 状 黄 铁 矿 的 表面 还 附 有 大 量 的 丝 状 





能 量 /keV 


图 6-19 与 黄 铁 矿 共生 的 其 他 矿物 扫描 电镜 图 及 能 谱 
А. BORER; В. 碳酸 盐 的 生物 壳 体 ; С. 碳酸 盐 和 硅 酸 盐 的 微生物 遗体 


E O,» FOE 自生 黄 铁 矿 
和 架 状 物 。 自 生 碳酸 盐 矿 物 主要 以 生物 壳 或 者 生物 遗体 的 形式 存在 (图 6-19B， 
C) ， 还 有 柱状 文 石 ， 显 示 了 典型 的 自生 特征 (图 6-20B)。 研 究 表明 ， 束 状 、 针 
状 文 石 的 形成 与 沉积 环境 中 的 细菌 作用 有 关 (Druckman, 1981; Roberts et al., 
1990) ， 本 书 中 束 状 文 石 的 形成 可 能 与 甲烷 的 细菌 氧化 过 程 有 关 。 硫 酸 盐 矿物 主 
要 是 石膏 ， 呈 放射 状 散布 在 黄 铁 矿 的 表面 (图 6-19А), 类似 情 况 ， 谢 蕾 等 
(2010) 也 发 现 了 很 多 。 石 襄 沉 淀 需要 有 富 含 SO 离子 的 上 覆 海水 或 沉积 物 间 
隙 水 以 及 源源 不 断 供给 的 Ca 。 通 常 海水 中 富 含 SO;- ， 而 Ca** 则 可 由 生物 钙 质 
壳 体 或 下 伏天 然 气 水 合 物 形 成 过 程 中 排出 的 Ca 提供。 天然气 水 合 物 沉积 背景 
下 出 现 的 自生 石膏 主要 因为 孔隙 水 中 含有 较 高 的 S03” 和 Ca”? 离子 浓度 积 ， 微 地 
球 化 学 沉积 环境 导致 SO0: ”和 Са?" 过 饱和 沉淀 形成 。 
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图 6-20 与 管状 黄 铁 矿 共生 的 其 他 矿物 (HRTEM) 
А. 二氧化钛; в, D. 碳酸 盐 矿 物 ; C. AR (FS: GC10-19b) 


6.4 自生 黄 铁 矿 中 的 石墨 


前 寒 武 纪 沉积 物 地层 中 ， 变 质 作用 促使 有 机 物质 的 石墨 化 ， 这 种 石墨 可 以 作 
为 指示 古老 沉积 盆地 的 标志 之 一 。 石 墨 达 到 一 定 的 有 序 度 /结晶 度 后 ， 后 期 的 变 
质 作用 不 能 使 它 返 回 ， 石 墨 的 这 种 特性 使 它 成 为 沉积 物 的 指示 剂 ， 同 时 它 还 可 以 
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作为 矿物 的 地 质 温度 计 (Luque et al.，1998) ， 指 示 早 期 的 古老 陆 壳 沉积 物 碳 循 
环 中 生物 作用 (Dimroth, 1981; Schidlowski, 1995; Dissanayake et al.，2000)。 

石墨 是 元 素 碳 的 同 素 异形 体 之 一 ， 其 晶体 结构 为 三 方 或 六 方 晶 系 ， 常 见 有 
2H 和 3R 两 种 多 型 (图 6-21 ) 。 由 于 石墨 是 二 维 层 结构 ， 形 态 常 见 片 状 或 鳞片 
状 ， 其 集合 体形 态 多 样 。 石 墨 化 程度 (и) 是 石墨 结构 完整 程度 的 一 个 衡量 指 
标 。 石 墨 化 程度 与 变质 作用 程度 之 间 是 正 相关 关系 ， 如 义乌 石墨 矿 ， 其 与 原 岩 类 
型 、 碳 的 原始 物质 的 种 类 有 关 。 另 外 ， 萎 面体 多 型 含量 (Rh% ) ， 也 是 衡量 石墨 
晶体 结构 完整 程度 的 一 个 重要 指标 。 石 墨 葵 面体 多 型 含量 与 石墨 化 程度 有 着 极 显 
著 的 负 相关 关系 ， 即 随 着 石墨 化 程度 加 大 ， 石 墨 的 尧 面体 多 型 含量 逐渐 减少 ， 反 
之 亦 然 ; 同 理 ， 萎 面体 多 型 含量 与 do。 (nm) 之 间 存 在 极 显著 的 正 相关 关系 (Ой 
德 俊 等 ，1994) 。 








图 6-21 石 黑 晶体 结构 及 多 型 示意 图 (Reynolds, 1968) 
A 六 方 晶 格 及 2 了 多 型 ，B. 三 方 晶 格 及 3R 多 型 


石墨 一 般 出 现在 变质 矿床 中 ， 是 由 富 含有 机 质 或 碳 质 的 沉积 岩 经 区 域 或 者 接 
触 变质 作用 而 成 。 自 然 界 中 石墨 的 产 出 可 以 分 为 两 类 : 一 类 是 由 沉积 物 中 有 机 碳 
变质 而 原 地 沉淀 ， 一 般 呈 分 散 的 石墨 薄 层 产 出 ， 即 为 原生 石墨 ; 另 一 类 是 从 含 
C-H-0 人 饱和 流体 中 沉淀 ， 晚 于 原 岩 形成 的 后 生 石 墨 ， 一 般 呈 脉 状 产 出 (Luque et 
alL，1998) 。 含 碳 物 质 在 变质 〈 又 称 石墨 化 ) 过 程 中 经 过 一 系列 的 结构 和 组 成 的 
变化 ， 才 能 形成 完全 有 序 的 石 墅 。 
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自然 界 常 出 现 一 种 天 然 纳 米 碳 管 ， 它 是 石墨 的 一 种 形态 。 汉 有 利 等 〈2004) 
在 新 疆 苏 吉 泉 花岗岩 所 含 团 块 状 石墨 中 发 现 天 然 准 纳米 针 状 石墨 ; 汉 有 利和 于 立 
Ж (2007) 在 新 疆 苏 吉 泉 石墨 矿床 中 发 现 了 纳米 石墨 锥 。Rantitsch @ (2004) 
在 阿尔 卑 斯 东部 的 杂 砂 岩 带 里 发 现 纳米 级 的 石墨 ; Jaszczak 等 (2007) 在 碱 性 花 
岗 岩 中 发 现 了 微米 和 纳米 级 的 石墨 锥 和 石墨 管 等 。 本 书 通过 场 发 射 扫描 电镜 
(FESEM) 和 高 分 辩 率 透射 电镜 对 南海 台 西 南海 域 沉积 物 中 的 自生 黄 铁 矿 进行 矿 
物 学 观测 时 ， 首 次 在 黄 铁 矿 晶 体内 部 发 现 了 纳米 级 石墨 碳 和 似 纳米 石墨 碳 管 。 


6.41 纳米 石墨 碳 高 分 辨 率 透射 电镜 特征 


用 高 分 辩 率 透射 电镜 观测 草莓 状 黄 铁 矿 样品 ， 在 其 中 发 现 一 种 纳米 级 的 石墨 
碳 (图 6-22， 见 彩 图 驯 ) 。 从 其 电子 衍射 花样 图 (SAED) 上 较 弱 的 本 射 斑点 可 
知 (图 6-22E)， 这些 石墨 的 结晶 程度 应 很 低 。 此 外 ， 从 图 6-22E 还 可 以 看 出 ， 
除了 明显 的 石墨 衍射 环 外 ， 还 存在 几 个 明显 的 衍射 点 ， 这 可 能 是 黄 铁 矿产 生 的 衍 
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图 6-22 纳米 级 石墨 碳 的 透射 电镜 照片 及 其 选区 电子 衍射 图 和 能 谱 图 
A 纳米 级 石墨 碳 的 透射 电镜 照片 ，B. A 图 中 B 选区 局 部 放大 图 ; C В 图 中 C 选区 局 部 放大 
图 ; D. 选区 能 谱 图 ; E. 电子 衍射 花样 (样品 号 : GC10-16b) 
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射 点 。 该 区 的 EDS 图 谱 (图 6-22D) 显示 ， 除 了 明显 的 C 特征 峰 外 ， 还 可 见 较 
小 的 Cu, S, Fe 特征 峰 ， 其 中 Cu 来 自 于 铜 网 ，S、Fe 是 样品 中 的 黄 铁 矿 的 两 个 
元 素 ， 这 也 说 明了 石墨 碳 与 黄 铁 矿 的 密切 共生 关系 。 

从 高 分 辩 率 透射 电镜 照片 可 见 ， 石 墨 碳 呈 环 状 结构 【如 图 6-23 (REAM) 
А, B, С, 下 以 及 彩 图 XIV 所 示 ] 、 纳 米 板 状 结构 (图 6-23D, E) 和 锥 形 结构 
(图 6-23F) 。 其 中 ， 环 状 结构 直径 为 10 ~ 20nm; 在 部 分 环 状 结构 中 ， 有 些 呈 多 
边 形 (图 6-23A) ， 唱 格 条 纹 间距 为 0. 34nm; 竖 排 的 有 序 层 状 结构 (图 6-23D) 
一 般 由 2 ~10 RA BRAM, MAW ABM IA 20nm， 晶 格 条 纹 间距 为 0. 36nm; 
锥 形状 结构 为 中 空 ， 长 为 58. 19nm， 底 部 最 宽 为 8.71nm， 由 4 层 石墨 碳 组 成 ， 
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图 6-23 ”纳米 级 石墨 碳 的 高 分 辩 率 透射 电镜 照片 
А. 纳米 石墨 板 ， 具 环 状 结构 ; В. 纳米 级 的 石墨 碳 ; C 生长 扭曲 的 纳米 级 的 石墨 碳 管 ，D. 纳米 级 的 石 


(160) ERARE; E 纳米 石墨 化 碳 管 ; F 纳米 级 石墨 锥 (A，D，E, 样品 号 为 GC10-16b; B,C 样品 号 
为 GC10-19b) 
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晶 面条 纹 间距 为 0.33nm。 这 种 石墨 锥 的 微 结构 与 碳 纳米 管 十 分 相似 ,都 仅 由 共 
轴 的 圆柱 形 石墨 层 构成 ， 但 石墨 锥 中 的 石墨 层 由 内 到 外 直径 逐渐 增 大 ， 构 成 锥 形 
结构 ， 因 而 不 同 于 碳 纳米 管 石墨 层 所 具有 的 等 长 特征 。 值 得 注意 的 是 ， 前 人 所 报 
道 的 微 纳米 尺寸 锥 形 石墨 碳 与 本 书 研究 的 结果 在 结构 上 较为 相似 ， 同 样 是 由 圆锥 
形 的 石墨 层 (E) 构成 ( 汉 有 利 等 ，2007) 。 

根据 各 自 的 选区 电子 衍射 花样 图 或 传 里 叶 变 换 (FFT) 图 ， 其 衍射 指标 和 面 网 
间距 数值 列 于 表 6-3， 考 虑 到 人 为 的 测量 误差 ， 大 多 数 显示 的 晶 面 为 《002) ，dow 为 
0. 330 ~0.370nm， 一 般 排列 规则 的 多 层 石墨 晶 面条 纹 间 距 略 大 ， 而 不 规则 无 序 的 晶 
面条 纹 间距 较 小 ， 个 别 样品 显示 (020) 晶 面 。 另 外 ， 样 品 中 的 多 处 纳米 石墨 是 在 
纳米 碳 管 的 基础 上 生长 起 来 的 ,但 是 却 不 具有 像 纳 米 碳 管 的 中 空 部 分 ， 纳 米 石墨 形 
态 弯曲 ， 弯 曲 的 角度 从 60° ~110° 不 等 ， 管 壁 常 被 扭曲 (图 6-23B，C)。 


表 6-3 纳米 石墨 的 分 类 及 其 衍射 指标 和 面 网 间 还 与 2H HHA MBAR 













































































类 型 тин (ки) 测量 值 / (d/nm) | 标准 值 /(d/nm) 

锥 形 002 | 0. 330 0. 3348 
002 0.355 一 
002 0.356 一 
SMT 002 = = 
002 0. 360 一 
002 0.349 一 
002 0.356 — 
нл 002 0.360 一 
像 油 条 一 样 的 环形 002 =] 0.356 = 
8 002 0.340 一 
002 0.370 — 
оо? 0.360 | 一 
002 0.360 — 
жаш 002 0.340 = 
002 0.338 = 
002 0.352 | 一 
| 002 0.334 一 
| 002 0.340 一 

缺陷 异常 020 0.216 0.2127 
弯曲 的 小 手指 020 0.210 一 
非 晶 包围 着 的 晶体 020 0. 240 一 
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6.4.2 石墨 形成 条 件 


天 然 产 出 的 纳米 石墨 前 人 也 有 报道 。Gogotsi 等 (2002) 报道 了 在 玻璃 质 碳 
中 发 现 石墨 锥 ; Jaszczak 等 (2003) 首次 报道 了 自然 界 中 发 现 的 最 大 的 石墨 锥 集 
合 ， 最 高 可 达到 40pm， 并 认为 它 形成 于 变质 流体 ; Jaszczak % (2007) 报道 在 
碱 性 花岗岩 中 发 现 了 微米 级 和 纳米 级 的 石墨 锥 和 石墨 管 ， 并 认为 可 能 来 自 热 液 流 
体 的 冷却 沉淀 ; Rantitsch 等 (2004) 在 阿尔 卑 斯 东部 的 杂 砂 岩 带 里 发 现 纳米 级 的 
石墨 (图 6-24A，C) ， 并 认为 含 碳 物 质 石墨 化 是 在 碰撞 过 程 后 期 的 平流 热 传 递 引 
起 的 。 前 人 的 研究 表明 ， 从 流体 中 沉淀 的 石墨 在 空间 上 经 常 与 富有 机 质 的 变质 
沉积 物 共 生 ， 而 且 其 8C 较 低 ， 说 明成 熟 有 机 质 降解 产生 的 气体 是 流体 中 碳 
的 来 源 之 一 〈Pasteris et al.，1999) 。 相 对 于 脉 状 、 大 规模 、 高 结晶 度 的 流体 沉 
淀 石墨 ， 本 书 所 研究 的 分 散 、 小 规模 、 低 结晶 度 的 流体 沉淀 石墨 较为 少见 。 碳 
在 流体 中 以 一 种 可 溶 的 组 分 (如 COS”, СО,) 或 者 在 碳 质 超 临界 流体 中 以 一 
种 或 多 种 形式 (ОШ CO,, CH,, CO) 迁移 (Althaus et al., 1995; Fyfe, 1997), 
当 温 度 、 压 力 或 者 流体 成 分 改变 时 ， 流 体 过 饱和 而 使 碳 沉淀 下 来 〈 Frost, 
1979; Holloway, 1984), FERHÊ C-H-O 饱和 流体 迁移 沉淀 的 过 程 中 通常 存 
在 以 下 化 学 反应 过 程 : CH, + CO,—>2C +2H,0， 此 反应 条 件 为 温度 400 ~ 
500°*C， 压 力 1 ~2kb (Luque et al，2009) 。 而 在 合成 实验 中 ， 现 今 比较 成 熟 的 
工业 化 生产 方法 是 化 学 气相 沉淀 法 ， 该 方法 主要 原理 是 气 化 含 碳 物 质 ， 使 其 在 
饱和 的 气相 中 沉淀 纳米 石墨 。 在 这 个 过 程 中 常会 用 铁 、 铜 、 钴 等 金属 催化 剂 
(Тее et al，2002) 。 因 此 ， 不 管 自 然 形成 还 是 实验 合成 ， 要 形成 纳米 级 的 石 
墨 ， 都 应 该 在 气 化 的 条 件 下 进行 。 

新 生 代 期 间 ， 由 于 构造 运动 和 板块 活动 ， 南 海 形成 了 不 同类 型 的 大 陆 边 缘 和 
沉积 盆地 。 南 海平 均 水 深 1000m U E, 海底 温度 0 ~4%C ， 满 足 天 然 气 水 合 物 形成 
的 温 压 条 件 。 在 南海 北部 陆 坡 区 东部 为 聚合 边缘 ， 沿 俯冲 带 发 育 有 三 瓦 状 逆 掩 推 
覆 构造 和 洋 壳 增生 横 。 俯 冲 带 、 断 裂 带 成 为 深部 热 裂解 气 和 热流 体形 成 并 向 浅 部 
运 移 产生 天 然 气 水 合 物 有 利 的 热力 学 环境 和 运行 通道 〈 张 光学 等 ，2002) ТЕЙЛ 
新 世 以 来 ， 南 海 台 西南 盆地 沉积 速率 快 ， 沉积 厚度 大 ， 发 育 许 多 大 中 型 沉积 盆 
地 ， 最 大 沉积 厚度 超过 10 000m ( 王 宏 斌 等 ，2003)。 该 区 域 沉 积 物 有 机 质 含量 
高 ,孔隙 度 大 ， 造 就 了 形成 天 然 气 水 合 物 的 良好 的 赋 存 条 件 和 物质 条 件 ， 同 时 也 
为 纳米 石墨 碳 的 形成 提供 了 丰富 的 物 源 和 形成 条 件 。 在 南海 台 西 南 盆地 沉积 物 
中 ,大量 的 有 机 质 发 生 沉 淀 ， 在 沉积 物 底部 ， 有 机 质 的 厌 氧 氧化 和 硫酸 盐 的 细菌 
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图 6-24 纳米 石墨 的 (002) 品格 纹 
A、C 引 自 Rantitsch et al, 2004; В, D 为 本 书 研究 结果 


还 原作 用 形成 大 量 的 HS ， 最 后 形成 黄 铁 矿 ; 而 沉积 物 顶 空气 中 Сн, 的 含量 与 黄 
铁 矿 含量 具有 相关 性 ， 因 此 ， 沉 积 物 中 甲烷 的 厌 氧 氧化 和 硫酸 盐 的 细菌 还 原 也 为 黄 
铁 矿 的 形成 提供 了 硫 源 。 而 在 含 碳 质 如 此 丰富 的 沉积 物 中 ， 不 管 是 有 机 质 的 变质 作 
H, 还 是 从 气体 中 直接 反应 沉淀 ,都 有 可 能 形成 石墨 。 根 据 邬 焦 灸 (2008) 对 
GC10 柱状 沉积 物 中 有 机 地 球 化 学 研究 表明 ， 该 处 的 有 机 质 成 熟 度 非常 高 。 在 这 种 
较 高 的 变质 条 件 下 ， 形 成 的 石墨 应 该 结晶 度 高 。 但 本 书 研究 表明 ， 南 海 黄 铁 矿 中 石 
墨 碳 为 低 结 唱 度 的 纳米 级 物质 ， 与 草莓 状 黄 铁 矿 伴生 在 一 起 。 石 墨 化 程度 不 会 随后 
期 作用 而 退化 ， 因 此 ， 它 的 形成 更 可 能 是 底层 甲烷 流 在 向 上 排 溢 过 程 中 ， 在 已 生 
成 的 纳米 级 草莓 状 黄 铁 矿 微 晶 的 催化 作用 下 甲烷 不 完全 氧化 的 结果 。 

一 般 情 况 ， 纳 米 微 晶 的 大 小 由 原始 液体 相 的 黏 性 控制 (Boenik，1990) ， 原 
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” 始 流体 不 同 的 化 学 组 成 直接 影响 了 纳米 微粒 的 生长 速率 。 在 低 黏 性 流体 中 ， 大 的 
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SAK UBL HE КВ, MERRER H, NB OK ORLA KER ( Boenik, 
1990) 。 透 射电 镜 图 片 中 显示 很 多 纳米 石墨 是 一 种 无 序 的 排列 ， 而 且 在 其 生长 的 
过 程 中 ， 石 墅 层 都 受到 了 环境 的 影响 ， 呈 现 出 扭曲 的 现象 ， 表 明 这 种 纳米 石墨 碳 
是 在 快速 生长 的 过 程 中 形成 的 。 

南海 台 西南 海域 样品 中 纳米 石墨 碳 、 似 纳米 碳 管 及 纳米 锥 管 与 草莓 状 黄 铁 矿 
共生 (图 6-23)， 表明 这 种 单质 碳 可 能 指示 一 种 含有 气相 甲烷 的 流体 存在 。 在 甲 
烷 水 合 物 的 沉积 物 中 ， 向 上 排 溢 的 甲烷 流 与 可 溶 的 硫化 物 在 黄 铁 矿 的 表面 相互 作 
用 。 黄 铁 矿 是 一 种 良好 的 半导体 材料 ， 它 可 以 在 甲烷 氧化 为 碳 的 过 程 中 充当 催化 
剂 ， 促 使 周围 环境 中 的 氧化 剂 气体 在 黄 铁 矿 表 面 与 甲烷 进行 电子 交换 ， 从 而 导致 
石墨 碳 和 似 纳米 碳 管 的 形成 以 及 周围 局 部 环境 pH 的 稍稍 降低 ， 为 表面 白 铁 矿 层 
的 形成 创造 条 件 (图 6-25) 。 
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图 6-25 ”管状 黄 铁 矿 中 草莓 状 黄 铁 矿 的 形成 过 程 示 意图 
py: 黄 铁 矿 ; FP: 草莓 状 黄 铁 矿 ; Ma: 白 铁 矿 


6.43 地 质 意义 


大 陆 边 缘 海 环境 中 ， 沉 积 物 含有 大 量 的 有 机 质 。 作 为 有 机 质 或 含 碳 物质 变质 
沉淀 的 产物 ， 天 然 石墨 碳 也 通常 形成 于 一 种 厌 氧 还 原 的 沉积 环境 。 含 碳 物 质 的 变 
质 作用 (ERE) 和 含 C - 互 - 0 流体 的 沉淀 作用 则 被 认为 是 岩石 中 石墨 形成 的 
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两 个 主要 过 程 (Luque et al.，2009)。 前 人 研究 表明 ， 从 大 量 流 体 中 沉淀 出 的 石 
墨 通常 产生 于 高 温 环境 中 ， 且 结晶 度 普遍 较 高 (Luque et al., 1998; Luque and 
Rodas, 1999; Pasteris, 1999) ;而 从 少量 流体 中 沉淀 出 的 石墨 结晶 度 相对 较 低 ， 
一 般 与 热 液 石英 脉 型 金 矿床 或 韧性 剪 切 带 有 关 (Mastalerz et al, 1995; Pasteris 
and Chou，1998) 。 由 此 可 见 ， 石 黔 结构 的 有 序 度 与 变质 程度 、 形 成 温度 成 正 相 
关 关 系 。 在 南海 沉积 物 柱状 样 中 ， 有 机 质 含量 较 高 ， 平 均 为 0. 81% ， 与 布莱克 海 
台 天 然 气 水 合 物 区 部 分 站 位 沉积 物 岩 心 的 有 机 碳 含量 相似 (Paull and Matsumoto, 
2000) ， 且 临近 站 位 的 沉积 物 中 有 机 质 演化 成 熟 度 较 高 ( 邬 焦 人 灸 ，2008)， 碳 同 
位 素 8”Cpos 为 -13.94%o ~ +0.97%o， 明 显 小 于 正常 海 相 碳酸 盐 的 比值 ， 可 能 是 
受 沉积 物 中 潜在 的 甲烷 活动 的 地 球 化 学 过 程 的 影响 〈 陆 红 锋 等 ，2007) 。 因 此 ， 
ZER C 气体 、S 和 Fe 活性 离子 供应 充足 的 边缘 海 低温 还 原 沉积 环境 中 ， 有 利于 
黄 铁 矿 和 纳米 级 石墨 碳 的 形成 。 

导致 含 碳 流体 中 石墨 达到 饱和 的 机 理 包 括 化 学 变化 与 体系 中 成 分 的 改变 ， 而 
温度 则 被 认为 是 控制 石墨 从 流体 中 沉淀 的 主要 因素 (Luque et al., 1998; Paster- 
is，1999) 。 由 此 推断 ， 南 海 沉积 物 样品 中 纳米 级 石墨 碳 的 形成 可 能 与 孔隙 水 中 
A CH, - СО, 过 饱和 流体 的 压力 、 温 度 的 降低 及 其 化 学 成 分 的 变化 密切 相关 ， 且 
纳米 级 的 草莓 状 黄 铁 矿 微 晶 也 起 了 重要 的 催化 作用 。 而 纳米 级 的 似 石墨 碳 管 、 石 
墨 碳 与 草莓 状 黄 铁 矿 紧密 伴生 的 现象 表明 沉积 物 中 存在 较 大 通 量 的 甲烷 气体 。 

沉积 物 样品 中 所 包含 的 几 种 纳米 级 石墨 碳 可 能 与 不 同 的 有 机 质 有 关 。 前 人 曾 
报道 在 天 然 石 黑 和 低级 变质 岩 所 包含 的 有 机 碎 屑 物 中 发 现 类 似 的 石墨 碳 微 粒 
(Oberlin, 1989; Rantitsch et al., 2004), Diessel 和 Offler (1975) 认为 该 石墨 碳 
微粒 为 过 渡 态 物质 ，Rantitsch 等 (2004) 则 将 这 种 所 谓 的 “ 碳 质 中 间 相 ”描述 
为 含 碳 基 质 中 小 面 化 纳米 晶体 。Luque % (1998, 1999, 2009) 对 产 出 于 不 同 环 
境 、 不 同 成 因 的 石墨 矿 进行 了 讨论 ， 并 总 结 出 含 C -H -0 流体 在 饱和 状态 下 由 
于 冷却 或 减 压 等 因素 而 导致 石墨 矿 发 生 沉 淀 ， 且 表明 石墨 在 常温 下 也 能 形成 ， 而 
不 仅 是 高 温 高 讨 条件 下 的 产物 (Luque et al ，2009 ) 。 综 合 考虑 天 然 形成 与 实验 
条 件 下 合成 的 石墨 〈 如 碳 纳米 管 ) ， 我 们 不 难 发 现 : 这 种 纳米 级 石墨 碳 的 存在 可 
能 指示 南海 天 然 气 水 合 物 区 的 富 甲烷 流体 在 沿 浅 部 沉积 物 孔隙 向 上 运 移 ( 喷 滋 ) 
过 程 中 ， 由 于 温度 、 压 力 等 物理 、 化 学 条 件 发 生 改 变 ， 以 纳米 级 的 草莓 状 黄 铁 矿 
为 电子 转移 中 间 站 ， 最 终 氧 化 为 单质 碳 。 因 此 ， 这 种 纳米 石墨 碳 的 发 现 说 明了 黄 
铁 矿 早 于 或 部 分 早 于 纳米 石墨 碳 形成 ， 而 草莓 状 黄 铁 矿 外 面 的 白 铁 矿 层 则 在 石墨 
碳 形成 后 才 形 成 的 。 本 书 纳米 石墨 碳 的 发 现 为 深部 甲烷 气体 存在 提供 了 直接 证 
据 ， 指 示 海 底 富 甲烷 环境 的 存在 (Zhang et al.，2011 ) 。 同 时 ， 低 温 环 境 中 纳米 
级 石墨 碳 的 发 现 对 常温 条 件 下 石墨 的 人 工 合成 和 工业 生产 具有 借鉴 意义 。 
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6.5 同位 素 特征 


06.5.1 硫 、 铁 同位 素 分 馏 机 理 


1. 硫 同位 素 分 馅 机 理 


为 了 解析 沉积 物 中 黄 铁 矿 硫 同 位 素数 据 的 含义 ， 首 先 要 理解 控制 硫 同位 素 分 
WHAK: 一 是 硫酸 盐 无 机 还 原 为 硫化 物 的 过 程 ; 二 是 生物 作用 引起 的 硫酸 盐 异 
化 还 原形 成 有 机 硫 、 硫 化 物 及 挥发 性 含 硫 气体 的 过 程 。 这 两 个 过 程 产生 的 HS 亏 
BUS, 剩余 硫酸 盐 富 集 *S。 其 中 无 机 硫酸 盐 还 原 过 程 可 以 产生 229%e 的 硫 同位 素 
ЭМЕ (Harrison and Thode, 1958) ， 实 验证 实 细菌 的 硫酸 盐 还 原 最 大 可 产生 46%о 

”的 硫 同位 素 分 馆 (Kaplan and Rittenberg，1964) 。 而 现代 海洋 沉积 物 和 静海 (eu- 
| хіпіс) 水 体 中 的 硫化 物 表 现 出 更 大 的 *S 亏损 ， 沉 积 硫化 物 的 8"S 值 比 海水 硫酸 
| 盐 低 45%o ~70%o (Canfield and Thamdrup，1994) 。 有 证 据 表 明 ， 通 过 单 阶段 的 细 
| 菌 硫酸 盐 还 原作 用 能 够 造成 沉积 物 深 处 孔隙 水 中 硫化 物 的 %S 极度 亏损 (72%o) 
(Wortmann et al.，2001) ,但 是 仅仅 靠 细 菌 硫酸 盐 还 原作 用 无 法 解释 现代 海洋 环 
境 中 如 此 严重 的 硫 同 位 素 亏 损 。 现 代 海洋 沉积 物 中 硫化 物 *S/”S 高 达 45% ~ 
70%e 的 亏损 被 认为 是 在 细菌 硫酸 盐 还 原 产生 的 分 馅 基础 上 又 释 加 了 硫 的 中 间 产 物 
| (5°, 5,027 和 5027) 的 歧化 作用 分 馅 (79o ~ 11%) 的 结果 (Canfield and 
Thamdrup, 1994; Habicht et al., 1998; Habicht and Canfield，2001 ) 。 硫 酸 盐 的 
| 细菌 还 原形 成 硫化 物 时 ， 其 硫 同 位 素 分 饮 的 大 小 与 硫酸 盐 的 还 原 速率 有 关 ， 较 高 
| 的 硫酸 盐 还 原 速率 导致 硫 同 位 素 分 饮 较 少 ( Habicht and Canfield, 1997, 2001; 
, Canfield，2001) ， 因 此 ， 硫 酸 盐 细菌 还 原 所 产生 分 馆 的 程度 与 硫酸 盐 的 还 原 速率 
| REHE (Habicht and Canfield, ，1997) 。 在 硫酸 盐 较 低 的 浓度 下 (1 mmol/L 左右 ) 
| 硫酸 盐 的 还 原 速率 由 硫 的 供给 控制 ， 当 有 机 碳 的 含量 控制 着 硫酸 盐 的 还 原 反应 
”时 ， 较 高 的 沉积 速率 使 有 机 碳 更 容易 发 生 降解 ， 从 而 导致 更 高 的 硫酸 盐 还 原 速率 
| (Berner, 1978; Goldhaber and Kaplan, 1975)„ 。 因 此 ， 硫 同位 素 分 馅 与 沉积 速率 
之 间 也 存在 一 定 程度 的 反 相 相关 关系 。 此 外 ， 硫 酸 盐 还 原 反应 中 硫 同位 素 分 馏 程 
， 度 还 取决 于 不 同类 型 硫酸 盐 还 原 细菌 的 参与 、 不 同类 型 和 浓度 的 有 机 基底 (电子 
{ 供 体 ) pH 和 温度 等 因素 (Canfield, 2001; Habicht et al, 2002), 
其 次 ， 硫 同位 素 的 分 馏 还 受 控 于 系统 的 开放 和 封闭 程度 。 这 一 系统 主要 包括 
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反应 物 硫 酸 盐 ( Maynard, 1980; Goldhaber, 2003) 和 反应 产物 硫化 氢 
(Jorgensen, 1979) 。 对 于 硫酸 盐 ， 其 开放 程度 是 指 上 覆 的 海水 水 体 对 硫酸 盐 反 应 
消耗 的 补充 程度 ， 可 以 用 硫酸 盐 扩 散 速率 与 硫酸 盐 还 原 速率 之 间 的 对 比 来 衡量 
(Calvert et al.，1996) 。 系 统 处 于 开放 状态 时 ， 硫 酸 盐 的 供应 是 充足 的 ， 硫 酸 盐 还 
原 细菌 会 优先 选择 ?>S， 产 生 硫化 物 的 硫 同 位 素 值 (58*S) 为 负 值 ， 而 且 反 应 产物 硫 
化 氢 主 要 以 扩散 作用 的 形式 而 丢失 。 当 系统 处 于 封闭 状态 时 ， 其 硫酸 盐 的 供应 不 
足 ， 反 应 后 残余 的 硫酸 盐 可 能 会 多 次 被 利用 ， 产 生 的 硫化 物 往往 具有 较 正 的 8*S， 
有 些 甚至 是 很 大 的 正 值 ， 这 时 生成 的 硫化 氢 快 速 转化 为 黄 铁 矿 固 定 在 沉积 物 中 。 事 
FRE, 一 般 的 正常 浅海 沉积 物 中 硫酸 盐 系 统 往 往 以 开放 为 主 (Raiswell，1982; 
初 风 友 等 ，1994; Calvert et al., 1996; Bttcher and Lepland, 2000; Jørgensen et 
al.，2004) 。 因 此 ， 根 据 Jorgensen (1979) 的 模型 分 析 表 明 ， 系 统 处 于 完全 开放 
的 情况 下 ， 由 于 含有 重 硫 同 位 素 (S) 的 硫化 氢 优 先 向 上 扩散 ， 硫 化 氢 的 硫 同 
位 素 分 馏 程 度 随 沉积 物 深 度 的 增加 而 呈 逐 渐 增 加 的 趋势 ， 即 硫化 氢 的 硫 同 位 素 值 
有 随 深度 逐渐 降低 的 趋势 ， 而 黄 铁 矿 硫 同位 素 组 成 (83*S) 增加 幅度 很 少 ; 4K 
统 处 于 封闭 状态 时 ， 即 生成 的 硫化 氢 不 能 向 外 扩散 ， 因 此 硫 同 位 素 分 馅 程度 几乎 
保持 恒定 (ХВЕ, 2008) o 


2. 铁 同位 素 分 馏 机 理 


虽然 对 于 自然 界 中 各 类 地 质 体 和 生物 的 铁 同 位 素 的 组 成 及 其 分 馅 控制 因素 还 
没有 形成 一 致 的 观点 ， 但 一 些 学 者 对 现 有 的 研究 进展 进行 了 归纳 (Anbar, 2004; 
Beard and Johnson, 2004; Johnson et al., 2004; Dauphas and Rouxel, 2006; John- 
son and Beard, 2006; Anbar and Rouxel, 2007; Johnson et al.，2008 ) 。 关 于 铁 同 
位 素 分 馏 大 致 有 两 种 观点 : 一 种 观点 认为 铁 同 位 素 的 分 馏 是 一 种 生物 地 球 化 学 的 
过 程 (Johnson et al., 2004; Johnson and Beard, 2006; Johnson et al., 2008); 而 
另 一 种 观点 认为 非 生物 的 无 机 过 程 同样 可 以 造成 铁 同位 素 的 分 饮 ( Dauphas and 
Rouxel, 2006; Anbar and Rouxel, 2007) o 

1) 生物 参加 的 有 机 过 程 

Fe 是 人 体 和 其 他 生物 一 种 重要 的 营养 元 素 ， 它 普遍 参与 生物 化 学 和 代谢 过 
程 。 相 对 于 C、H、0、S 等 稳定 同位 素来 说 ，Fe 的 各 个 同位 素 的 质量 差异 要 小 
的 多 。 因 此 ，Beard and Johnson (1999) 认为 ， 铁 同位 素 分 馆 可 能 主要 由 生物 细 
胞 膜 的 过 滤 、 酶 的 催化 等 生物 过 程 导致 的 。 

细菌 的 异化 还 原 : Beard and Johnson (1999) 将 细菌 接种 到 不 同 培养 液 中 的 (167 ) 
六 方针 铁 矿 上 ， 然 后 分 别 收 集 经 细菌 还 原 后 的 Fe (U) 和 培养 液 中 的 六 方针 铁 
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” 矿 进行 铁 同位 素 分 析 对 比 。 结 果 发 现 ， 经 细菌 还 原 后 得 到 溶液 中 的 Fe (1) 的 


5%Fe 值 要 比 六 方针 铁 矿 的 铁 同位 素 值 (8”Fe) 约 低 1.3%o; Beard 等 (2003a) 


， 了 又 以 赤 铁 矿 为 基质 ,做 了 类 似 的 试验 ， 结 果 显 示 溶液 中 Fe (П) 的 铁 同位 素 值 
| 8%“Fe) 比 赤 铁 矿 的 铁 同位 素 值 (3”Fe) 约 低 1.3%。， 他 们 认为 配 位 键 的 不 同 是 


( a cone @ @ 


造成 Fe (Ш) 和 Fe (U) 分 馅 的 主要 因素 ; Icopini 等 (2004) 研究 了 异化 还 原 
针 铁 矿 过程 中 铁 同位 素 分 馅 ， 认 为 分 馏 实验 虽然 有 生物 参与 ， 但 吸附 作用 GEE 
物 过 程 ) 是 导致 铁 同位 素 分 馅 的 主要 原因 ; Johnson 和 Beard (2005) {Е22С К 
分 别 使 用 不 同 的 细菌 进行 六 方针 铁 矿 的 异化 还 原来 研究 铁 同位 素 分 馏 ， 发 现 分 饮 
的 大 小 与 还 原 速率 以 及 矿物 的 形成 速率 有 关 。 虽 然 试验 在 不 同 基质 和 细菌 条 件 下 
进行 ， 产 生 的 铁 同位 素 分 馅 程度 (1.2%o ~3.3%o) 和 作者 的 解释 也 不 尽 相 同 ， 但 
它们 的 分 馏 趋势 是 一 致 的 一 一 生成 物 富 集 铁 的 轻 同 位 素 ( 李 津 等 ，2008 ) 。 

生物 的 氧化 过 程 : Croal 等 (2004) 研究 了 常温 下 pH =7 的 光 养 细 菌 在 无 氧 
环境 下 将 Fe (П) 直接 氧化 为 六 方针 铁 矿 的 铁 同 位 素 分 馏 ， 结 果 发 现 六 方针 铁 
矿 的 8“Fe Н Fe (П), „1. 50; Balci 等 (2006) 研究 了 在 微生物 作用 、pH <3 
的 实验 条 件 下 ， 把 Fe (I) AEH Fe 〈 亚 )., 过 程 产生 的 铁 同 位 素 分 馏 ， 结 果 发 
Ж Fe (M) qf 8° Fe 随时 间 的 变化 非常 符合 瑞 利 分 馆 模 型 。 李 津 等 (2008) A 
为 铁 的 生物 异化 氧化 过 程 ， 铁 只 是 作为 电子 供 体 ， 在 生物 体外 为 生物 的 新 陈 代谢 
提供 电子 ， 并 没有 进入 生物 体内 。 因 此 ， 铁 的 生物 异化 氧化 作用 与 化 学 氧化 作用 
并 没有 本 质 区 别 。 

2) 非 生 物 的 无 机 过 程 

无 机 反应 过 程 可 能 会 使 Fe 同位 素 发 生 分 馏 ， 主 要 包括 离子 交换 柱 的 分 离 过 
程 、 沉 淀 和 溶解 过 程 、 高 温和 低温 过 程 、 氧 化 还 原 反应 过 程 等 。 

离子 交换 柱 的 分 离 过 程 : Anbar 等 (2000) 做 了 Fe (Ш) 的 氯 络 合 物 在 空 
载 离子 交换 柱 上 的 分 馅 试验 ， 结 果 表 明 早 期 淋 滤 出 来 的 溶液 富 “Fe (8% Fe > 
0) ,而 晚期 淋 滤 出 来 的 溶液 贫 ”Fe (8% Fe <0), 具体 变化 范围 为 (3*Fe) 为 
-3.4%o ~ +3. 6%o， 证 明 在 没有 细菌 参与 的 条 件 下 ， 尤 其 是 在 存在 瑞 利 分 馏 的 
环境 下 ， 无 机 反应 过 程 〈 分 离 或 吸附 过 程 ) 很 有 可 能 会 导致 Fe 同位 素 的 分 馆 。 

矿物 的 溶解 沉积 : 溶解 和 沉淀 是 一 对 相反 的 过 程 ， 如 果 反 应 达到 平衡 的 话 ， 





， 那 么 溶液 和 矿物 之 间 的 分 馅 是 一 致 的 。 表 6-4 列举 了 分 馏 试验 中 沉淀 和 溶解 过 


程 。 结 果 表 明 沉 积 试验 中 ， 生 成 物 富 集 轻 同位 素 ; 在 生物 和 有 机 配 位 体 存在 情况 
下 ， 溶 解 过 程 生成 物 富 集 轻 同 位 素 ， 反 之 却 没 有 同位 素 分 馆 。 这 说 明 在 溶解 和 沉 
淀 这 两 个 过 程 中 至 少 有 一 个 没有 达到 平衡 (FRF, 2008), 
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表 6-4 ”沉淀 和 溶解 过 程 中 的 Fe 同位 素 分 馏 ( 李 津 等 ，2008) 















































矿物 а/с 反应 8%Fe /Go 参考 文献 
WRT -Fe( I). 98 沉淀 0. 1*+0.20( 平 衡 ) | Skulan 等 (2002) 
赤 铁 矿 -Fe( M) u 98 沉淀 | -1.32( 动 力 ) Skulan 等 (2002) 
+ 
Fe 氧化 物 / 氧 氧化 物 - Fe 
ay а ШЕ m 接近 0( 平 衡 ) | Balci 等 (2006) 
5 
ÆT (FeCO0, )-Fe( I), | 20 UE 一 0.48( 平 衡 ) | Wiesli 等 (2004) 
MGA (FeCOs)-FeC I), |22 沉淀 0 Johnson 等 (2005) 
Сао ıs Feo, as СОз -Ее( Ш) a, [22 沉淀 -0.9 Johnson 等 (2005) 
-0.85 ~ -0.34 
FeS-Fe 
eS-Fe( П) 210,40 沉淀 | (ал) Butler % (2005 ) 
HED -Fe( ПШ) 常温 溶解 0 Skulan 等 (2002) 
磁铁 矿 - Fe ( I )/- Fe | 
常温 溶解 0 Johnson 等 (2002) 
(Tq 
针 铁 矿 -Fe( I) д 常温 溶解 0 Wiederhold 等 (2006) 
+ 
MIT- Feny 20-25 溶解 (有 机 酸 ) | 0.25 ~1.22 Ваю ЯЕ Сй, 
| 2004) 

Суна FeC ID, 20 -25 Î 溶解 (有 机 酸 ) 0 Brantley 等 (2004) 
MINTE- Feng 20-25 тат 0. 56 Brantley 4 (2004) 
针 铁 矿 -Fe Il) a, 20-25 “ы (тан 1.4 Brantley 等 (2004) 
针 铁 矿 -Fe( 焉 ) а 常温 溶解 (草酸 ) 0-1.2 Wiederhold 等 (2006) 

















高 温和 低温 过 程 : 在 常温 (A200) 条 件 下 ，Zhu 等 (2002) 的 实验 证 实 ， 
即使 溶液 中 相互 平衡 的 物种 的 化 学 结合 键 能 十 分 相近 ， 它 们 之 间 也 会 产生 明显 的 
同位 素 分 馆 ; Zhu 等 (2002) XMM A PMA. BTA. ЖАНЕ 
石 、 角 办 石 的 Fe 同位 素 进行 分 析 ， 结 果 表明 在 高 达 1000Y 温度 条 件 下 ， 仍 存在 
明显 的 Fe 同位 素 分 饮 。Dauphas 等 (2004) 做 了 液体 中 方 铁 矿 蒸发 试验 ， 结 果 
发 现 了 方 铁 矿 中 铁 同 位 素 的 变化 ， 表 明 闵 发 过 程 能 使 铁 同位 素 产生 分 馏 。 

氧化 -还 原 反应 过 程 : 氧化 还 原 条 件 的 变化 可 以 引起 元 素 化 合 价 、 配 位 数 的 
变化 ， 从 而 导致 晶 格 中 原子 之 间 键 能 的 改变 。 这 一 过 程 可 以 引起 过 渡 族 金属 元 素 
的 同位 素 分 馆 〈 蒋 少 清 ，2003) 。Bullen (2001) 研究 证 实 ， 低 温 溶液 中 与 生 
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物 活动 无 关 的 氧化 还 原 过 程 可 以 造成 大 的 Fe 同位 素 分 饮 。 


6.5.2 硫 同位 素 特征 


黄 铁 矿 中 硫 同 位 素 结果 见 表 6-5。HD196A 柱状 沉积 物 中 黄 铁 矿 8" Scop hE 
化 范围 不 大 ， 为 -48. 4%o ~ - 27%o， 平 均 为 -42. 18%o。 根 据 黄 铁 矿 硫 同 位 素 的 
分 布 (图 6-26) ， 可 分 为 两 个 层 位 : 在 500cm 以 上 层 位 ( 层 位 I ) ， 硫 同位 素 变 
化 不 大 ， 数 值 比较 稳定 ， 平 均 为 -46. 3%o， 而 在 500cm UF E ZN), Æ 
化 幅度 较 大 ， 并 在 540cm 达到 最 大 值 -27%o， 之 后 快速 减少 再 增 大 。 假 设 大 陆架 
底层 海水 溶解 硫酸 盐 的 3*Scor 数 值 为 19%o (Sweeney and Kaplan，1980) ， 那 么 ， 
相应 产生 的 同位 素 分 馏 为 46%o ~ 67. 4%o。 

在 层 位 I ， 硫 同位 素 分 馆 特 别 大 ， 平 均 达到 了 65. 3%。， 反 映 了 黄 铁 矿 是 在 细 
菌 作用 下 ， 硫 酸 盐 供应 充足 的 开放 环境 中 形成 的 (Jgrgensen，1979) „ ХЇЇ Т 
黄 铁 矿 的 含量 及 同位 素 与 有 机 质 的 相关 性 进行 分 析 ， 发 现 有 机 碳 与 黄 铁 矿 的 含量 
有 一 定 的 正 相关 性 ， 而 沉积 物 顶 空气 中 甲烷 含量 很 少 ， 与 黄 铁 矿 的 含量 无 相关 
Е, RH, EER I 中 影响 黄 铁 矿 含量 的 主要 是 有 机 碳 的 数量 〈( 陆 红 锋 等 ， 
2006) 。 同 时 有 机 碳 与 黄 铁 矿 硫 同 位 素 具 有 一 定 的 正 相关 性 (Р 6-26А, В), 5 
映 了 随 着 有 机 碳 含量 的 增加 ， 硫 酸 盐 还 原 速率 加 快 ， 硫 同位 素 分 馏 趋 向 减弱 ， 导 
致 8*S 值 增加 。 以 上 说 明 在 层 位 1 有 机 碳 对 黄 铁 矿 的 形成 具有 较 大 的 影响 。 该 站 
位 黄 铁 矿 含量 与 有 机 质 的 变化 趋势 一 致 ， 且 在 500cm 以 上 ， 黄 铁 矿 、 有 机 质 和 甲 
烷 含量 相对 较 低 。 黄 铁 矿 硫 同位 素 分 馅 受 控 于 有 机 质 的 降解 ， 较 低 的 降解 速率 导 
致 较 低 的 硫酸 盐 还 原 速 率 ， 细 菌 的 硫酸 盐 还 原 过 程 中 硫 同 位 素 的 分 馅 就 达到 最 
大 ， 可 能 还 释 加 硫 的 中 间 产 物 的 歧化 作用 分 馆 ， 造 就 了 该 站 位 500cm 以 上 较 大 的 
硫 同 位 素 分 饮 。 而 500 ~ 774ст 为 该 站 位 硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 带 ， 是 甲烷 
和 硫酸 盐 互相 消耗 的 前 缘 〈 陆 红 锋 等 ，2007 ) , 

在 层 位 了 贡 ， 即 500cm 以 下 的 层 位 ，8*S 值 先 增 大 后 降低 再 增 大 ， 在 530 ~ 
540cm Д, 8S 值 达 到 最 大 ， 有 机 碳 也 在 此 处 达到 最 大 值 ， 而 硫酸 根 离子 浓度 已 
开始 逐渐 降低 (图 6-26) ， 黄 铁 矿 的 形成 速率 大 于 硫酸 根 离子 的 还 原 速率 ， 因 
此 ， 黄 铁 矿 含量 在 此 达到 了 最 大 ， 而 缓慢 的 硫酸 盐 的 还 原 速度 导致 硫 同位 素 也 相 
继 达 到 最 大 。 之 后 ， 甲 烷 的 供应 导致 硫酸 盐 的 还 原 速率 的 加 快 ， 硫 同位 素 的 分 饮 
减少 ， 硫 同位 素 (8"S) 值 增加 。 因 此 ， 在 硫酸 盐 还 原 -甲烷 厌 氧 氧化 界面 以 上 ， 
( 170 ) CH, 25 АМО, 使 得 硫酸 根 离子 消耗 较 快 ， 硫 酸 盐 的 还 原 速率 加 快 ， 黄 铁 矿 硫 同 

位 素 的 分 馅 就 减少 ，3”S 值 就 增加 。 因 此 ， 在 530 ~ 540cm 处 ，8*”S 值 达 到 最 大 ， 
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图 6-26 HD196A 岩心 黄 铁 矿 硫 同位 素 与 黄 铁 矿 、 有 机 质 、 甲 烷 和 硫酸 盐 含量 剖 面 对 比 
A 黄 铁 矿 含量 变化 曲线 〈 陆 红 锋 等 ，2007) ; BT RFR, C， 有 机 质 含量 变化 曲线 ; 
D. 硫酸 盐 、 甲 烷 含量 变化 曲线 


这 可 能 还 与 上 层 丰 富 的 有 机 质 厌 氧 氧化 和 底层 上 滋 的 甲烷 流 有 关 ， ZR, HFF 
烷 的 供应 ， 所以， 最 后 8*S 值 又 出 现 上 升 趋势 。 因 此 ，HD196A 柱状 沉积 物 中 黄 
铁 矿 是 在 硫酸 盐 供应 充足 的 开放 环境 里 形成 的 ， 硫 同位 素 的 异常 可 以 用 来 反映 
CH, 流 的 存在 。 

GC10 柱状 沉积 物 中 黄 铁 矿 的 d” Scor N -36.7%o ~ -5.7%o， 平 均 为 - 17. 56%о 
( 表 6-5) ， 相 应 的 硫 同 位 素 总 分 饮 为 24. 790 ~55.7%o。 除 了 310~320cm 层 位 样品 黄 
铁 矿 硫 同位 素 为 -36.7%o 外 ， 其 他 的 都 大 于 - 20%o。 因 此 ， 本 站 位 样品 较 HD196A 
站 位 ， 总 体 分 馏 程度 要 少 。 硫 同位 素 在 三 个 不 同 的 层 位 变化 〈 图 6-27) 。 

РАЎ І: 80310 ~320cm 层 位 样品 中 硫 同 位 素 相对 海水 硫酸 盐 的 硫 同位 素 分 
人 馅 达 55. 7%o， 系 统 处 于 相对 开放 的 环境 ， 黄 铁 矿 在 缓慢 的 有 机 质 厌 氧 氧化 和 硫酸 
盐 还 原 产生 强烈 亏损 ”S 的 HS 环境 下 形成 。 细 菌 参 与 的 硫酸 盐 还 原 最 大 可 产生 
46%o 的 硫 同位 素 分 馆 (Kaplan and Кінепегв, 1964). №, 310 ~ 320ст 层 位 硫 
同位 素 的 分 馈 可 能 还 到 加 了 硫化 合 物 的 歧化 反应 或 者 同位 素平 衡 的 动力 分 馏 效 
应 ， 从 而 达到 更 高 的 分 馆 程 度 。 较 低 的 黄 铁 矿 含量 和 较 少 的 有 机 碳 含 量 也 同样 说 
明了 这 点 。 


E ETTI @ © 


= 
= 


E --000 @ 


З 


on 4 %# 


ту ae we жї “Шш аз зо” 江 积 物 矿 物 学 和 地 球 化 学 





表 6-5 南海 HD196A 和 GC10 站 位 沉积 物 中 黄 铁 矿 硫 同 位 素 组 成 





















































站 位 海底 以 下 深度 /cm РА жег 站 位 海底 以 下 深度 /cm Paid 
Svy_cor/%o 8” Sy- срт/%о 
440 ~450 -47 310 ~320 -36.7 
450 ~ 460 -46.8 440 ~ 450 -18.3 
460 ~470 一 48.4 460 ~ 479 -15.6 
470 ~480 45.4 490 ~ 500 -18.5 
480 ~490 -44.8 550 ~ 560 -19.6 
Нр196А GC10 
490 ~ 500 -45.4 660 ~670 -13.7 
530 ~ 540 -27 680 ~ 690 | -10.8 
570 ~ 580 | -41.6 700 ~710 -5.7 
580 ~ 590 -39.7 720 ~730 -16.5 
590 ~ 600 -35.7 | 740 -750 -20.2 

















BE: 国土 资源 部 同位 素 地 质 重点 实验 室 分 析 


Efi П: 440 ~ 560cm 层 位 的 样品 ，8* Scor 值 介 于 - 19.6% ~ - 15. 6%o, 
5”Scm 平 均值 为 - 18%o。 该 段位 于 SM 以 上 ， 黄 铁 矿 的 含量 达到 最 大 ， 而 有 机 质 
的 平均 含量 较 大 ， 且 变化 幅度 也 大 ， 和 孔 辽 水 中 硫酸 根 离子 的 浓度 开始 降低 。 因 
此 ， 可 能 存在 СН, 流 上 升 与 硫酸 根 离子 反应 ， 而 导致 原本 较 慢 的 硫酸 盐 还 原 速率 
变 快 ， 硫 同位 素 的 分 馏 程度 减少 ，8*S 增 大 。 在 冰期 高 的 沉积 速率 下 ， 沉 积 物 中 
有 机 质 被 氧化 破坏 之 前 就 埋藏 保存 在 地 层 中 ， 随 着 间 冰 期 海平 面 上 升 ， 水 深 增 
加 ， 深 部 厌 氧 程度 加 剧 ， 有 机 质 更 易于 参与 硫酸 盐 厌 氧 还 原 过程 ， 产 生 HS 汇集 
于 该 层 的 浅 部 。 上 层 的 有 机 质 与 硫酸 盐 反 应 和 下 层 的 甲烷 与 硫酸 盐 反 应 生成 的 
H,S 都 在 这 里 汇集 ， 最 终 形成 黄 铁 矿 ， 因 此 该 处 黄 铁 矿 的 含量 出 现 一 个 峰值 (图 
6-27A) 。 黄 铁 矿 生成 的 前 期 ， 有 机 物 参与 的 硫酸 盐 细菌 还 原 反应 ， 生 成 的 黄 铁 矿 
具有 较 低 的 38“S。 到 了 后 期 ， 由 于 底层 甲烷 的 上 溢 ， 与 硫酸 盐 反应 ， 消 耗 了 大 量 
的 硫酸 根 离子 ， 产 生 相 对 较 少 的 硫 同位 素 分 馏 ， 形 成 的 黄 铁 矿 OS 相对 较 高 。 

AGLI, BP 660cm ~ 750ст 层 位 样品 ，8*”S 平均 值 为 - 13. 4%o， 整 体 的 8*S 
比 其 他 两 段 高 。 其 说 明 下 面 可 能 存在 甲烷 源 ， 它 的 分 解 上 滋 也 参与 了 硫酸 盐 的 还 
原 ， 加 快 了 硫酸 盐 的 还 原 速 率 ， 因 此 ， 硫 同位 素 的 分 馅 程度 较 少 ，8”S 值 较 大 ， 
此 层 位 于 SMI 界面 附近 (图 6-27D) 。 在 SMI 界面 里 ， 甲 烷 和 硫酸 盐 反应 最 强烈 ， 
硫酸 盐 的 还 原 速度 最 快 ， 使 得 反应 达到 平衡 的 时 间 短 ， 分 馆 程 度 少 ， 生 成 的 黄 铁 
P 8*S 在 710cm 达到 最 大 。 
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图 6-27 GC10 岩心 黄 铁 矿 硫 同 位 素 与 黄 铁 矿 、 有 机 质 、 甲 烷 和 硫酸 盐 含量 削 面 对 比 
А. 黄 铁 矿 含量 变化 曲线 ; B 黄 铁 矿 硫 同 位 素 ; C 有 机 质 含量 变化 曲线 ; D 硫酸 盐 、 甲 烷 含量 变化 曲线 


6.5.3 铁 同 位 素 特 征 


HD196A 沉积 物 中 黄 铁 矿 的 铁 同 位 素 见 表 6-6, 8° Fe 主要 位 于 -0. 81%o ~ 
-0.30%o， 与 大 陆 火 山 岩 的 平均 值 相 比 (0 +0.05%c) (Beard et al.，2003b) ， 富 集 
轻 铁 同位 素 。 从 铁 同位 素 随 深度 的 变化 可 以 看 出 ， 铁 同位 素 分 饮 和 变化 幅度 相当 

‚ (图 6-28)。 在 460m 以 上 ， 黄 铁 矿 中 ò“ Fe 值 较 低 ,为 -0.81%o ~ -0.68%o， 这 时 
黄 铁 矿 的 含量 也 较 低 ， 少 于 0. 008% ， 而 有 机 碳 的 含量 为 0.92% ; 而 在 460 ~ 500m, 
“Fe 值 增加 ， 并 在 500m 处 达到 最 大 ， 有 机 碳 的 含量 也 在 增加 ， 黄 铁 矿 的 含量 也 在 
500m 处 达到 最 大 。500m 以 下 随 深度 增加 ，8” Fe 值 先 减少 后 增加 。 


Ж 6-6 HD196A 站 位 沉积 物 黄 铁 矿 铁 同 位 素 组 成 














样品 号 取样 深度 /cm 8 Fe/%e | 8 Fe/%e 
No. 35 440 ~450 -0. 68 | -1.08 
Ко, 36 450 ~ 460 | -0.81 | -1.26 
No. 37 460 ~470 -0.33 -0.55 
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续 表 
样品 号 取样 深度 /cm 5%Fe/%o 8” Fe/%o 
No. 38 470 ~480 -0.68 -1.14 
No. 39 480 ~ 490 -0.62 -0.95 
No. 40 490 ~500 | -0.3 -0.49 
No. 42 530 ~540 -0.54 -0.79 
No.46 570 ~580 -0.74 -1.13 
No. 47 580 ~590 -0.58 -0.88 
No. 48 590 ~600 -0.31 -0.52 





BE: 国土 资源 部 同位 素 地 质 重点 实验 室 分 析 
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图 6-28 南海 HD196A 岩 
心 黄 铁 矿 8 Fe 纵向 分 布 








与 全 球 其 他 海 相 沉积 物 黄 铁 矿 相 比 ， 南 
海 台 西南 海域 柱状 沉积 物 中 黄 铁 矿 8”Fe 落 
在 大 陆架 沉积 物 中 黄 铁 矿 的 变化 范畴 ， 与 河 
流体 系 中 的 铁 同位 素 组 成 也 近似 ， 而 明显 异 
于 深海 黄 铁 矿 的 铁 同位 素 组 成 ( 表 6-7, 
6-29 ) 。Severmann 等 (2006) 首次 报道 了 
加 利 福 尼 亚 大 陆 边缘 Monterey Canterey 
(МС) 地 区 和 Santa Barbara (SBB) 盆地 的 
沉积 物 孔隙 水 和 固 相 沉 积 物 中 8® Fe 的 变 
化 , 结果 显示 沉积 物 中 总 铁 (Fey) 的 
8° Fe 接近 火成岩 的 铁 同位 素 比 值 ， 与 现代 
海洋 沉积 物 和 河流 颗粒 物 的 8 Fe 值 基本 一 
Z (PHI +0. 04%0 +0. 07%0, -0.01% + 


0.06%), ELS HH ACEP FE AT QE EE BOR ali RIHAN Ер, WEWERE 
致 孔 阶 水 的 8 Fe 值 增高 ，Severmann % (2008) 报道 了 黑海 大 陆架 沉积 物 中 黄 
铁 矿 的 8 Fey. N — 1.3%0 ~ - 0.4%o， 且 随 深度 增加 而 递减 ;Berquist 和 Boyle 


(2006) 报道 亚 马 孙 (Amazon) 河水 


8®Ее 值 最 低 可 达 -2. 0%o， 河 水 中 悬浮 物 铁 


同位 素 变化 小 (8*Fe: -0.39%o ~0.3%c) ， 接 近 火 成 岩 的 比值 。 















































Жуу 20+ akar 
表 6-7 海洋 不 同体 系 中 不 同 沉积 物 中 Fe 同位 素 组 成 (HMR, 2006) 
海洋 体系 不 同 8 
区 域 | 。 物质 类 型 8° Fe/%e 8% Fe/%o 
ий 河水 ( -0.87 ~0.04); ( -0.58 ~0.32) 
河水 中 悬浮 物 (-0.17-0.48); ( -1.02 ~ -0.2); ( -0.01 +0.06) 
近海 хаж ( -2.96 ~0. 33) 
大 陆架 黄 铁 矿 ( -1.02 ~0.49) 
沉积 物 全 样 ‹-0.09-0.08) 
AT RASH ( -0.3 ~0.01) 
амы | ( -0.08 ~0. 16) 
大 西洋 0 ~6Ma: ( -0.75 ~ -0.25) 
自生 矿物 太平 洋 0 ~ 10Ma: ( -0.94 ~ -0.21) 
е – Mn $496 
太平 洋 0 ~65Ma; ( -0.7- -0.07) 
深海 全 球 结 壳 表层 0Ma: ( -0.07 ~0. 88) 
热 液 流体 (-0.8~ -0.1) 
ккан 黄 铁 矿 (-2.4- -1.0) 
温水 岩 反应 黄 铜 矿 (-1.0~0.5) 
FEE EI RAEI RM | ( - 1.96 ~1.5) 
的 次 生 矿物 
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图 6-29 HD196A 黄 铁 矿 与 其 他 物质 8 Fe 分 布 特点 
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6.5.4 硫 、 铁 同位 素 的 地 质 意义 


由 于 现代 海水 硫酸 盐 的 85 稳定 在 一 狭窄 的 数值 范围 内 ( Faure，1986)， 底 
层 海水 中 溶解 硫酸 盐 的 8 与 现代 海水 硫酸 盐 595 数值 (8*Scor =19%) 是 相 
近 的 。 由 于 HS 形成 金属 硫化 物 时 硫 同 位 素 产 生 的 分 馏 很 小 〈Battcher et al., 
1998) ， 因 此 ， 黄 铁 矿 的 8S 值 可 以 反映 整个 硫酸 盐 还 原 过 程 (包括 微生物 过 程 
和 化 学 过 程 ) 中 所 产生 的 HLS 的 *S/*S (Boning，2004) ， 高 度 富 集 *S 的 黄 铁 矿 
只 能 由 具有 重 硫 同位 素 特 征 的 洲 解 硫化 物 形成 的 〈Bttcher et al., 1998; Wilkin 
and Barnes, 1996; Butler et al., 2000) 。 当 硫酸 盐 的 细菌 还 原 发 生 在 一 个 封闭 或 
半 封 闭 的 环境 中 时 ， 孔 隙 水 中 硫酸 盐 的 硫 同 位 素 的 组 成 随 孔 隙 水 中 硫酸 盐 浓度 的 
降低 而 升 高 。 因 此 ， 随 着 还 原 过 程 的 不 断 进行 ， 溶 液 中 剩余 的 硫酸 根 离子 中 的 重 
硫 同 位 素 就 会 逐渐 富 集 ， 这 一 现象 被 称 为 储 层 效 应 (reservoir effects) (Boning, 
2004) 。 

世界 天 然 气 水 合 物 区 的 黄 铁 矿 和 硫酸 盐 的 硫 同 位 素 汇总 见 表 6-8。 通 过 表 6-8 
的 对 比 研 究 ， 台 西南 海域 HD196A 和 GC10 两 个 站 位 柱状 沉积 物 黄 铁 矿 的 硫 同位 
来 分 馆 程 度 较 大 ， 与 世界 天 然 气 水 合 物 区 的 硫 同 位 素 分 饮 程 度 相当 ， 说 明 南 海 台 
西南 海域 沉积 物体 系 是 在 相对 开放 的 环境 细菌 硫酸 盐 还 原 的 结果 。 


表 6-8 ”世界 各 地 天 然 气 水 合 物 区 自生 黄 铁 矿 与 孔隙 水 中 的 硫酸 盐 硫 同位 素 组 成 






































位 置 B” S ео B” S uitase” he 资料 来 源 
黑海 sl 
GCA8 -38.8- 10.2 一 Wilkin and Arthur, 2001 
GC66 | -35.9- -20.2 == Wilkin and Arthur, 2001 
Station 6 -36.5~20 34~51 Jorgensen et al., 2004 
Station 7 -40~0 -4-73 Jorgensen et al. 2004 
BNN 2.3 -25.8 (Н,5) 32.2 ~50.9 Aharon and Fu, 2003 
美国 东南 外 海 布莱克 海 台 
ODP 164 航次 -38.8 +5.3 19.2 -49.6 Бона eee! 
Borowski et al., 2000 
秘鲁 俯冲 带 (200m 以 上 的 
沉积 物 ) | 
29MC -34.8~ -30.4 19.6 ~21.8 Boning et al., 2004 
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续 表 
位 置 B” S лае о HS/ e 资料 来 源 
45MC -34.7~ -30.0 20.9 ~23.5 Boning et al., 2004 
18MC -32.5~ -29.1 22.5 ~24.8 Boning et al., 2004 
14MC -32.0 21.1 Boning et al., 2004 
33MC | -48.0~ -39.1 20.3 Boning et al., 2004 
智利 边缘 
4 -30.2~ -27.7 21.1-22.4 Zopfi et al., 2000 
7 -35.7~ -32.2 20.9-21.2 Zopfi et al, 2000 
14 -36.4 ~ -26.7 20.8 ~22. 5 Zopfi et al., 2000 
18 т -37.2~ -27.9 21.1-22.6 Zopfi et al., 2000 
ЛЖИ ЛЕ ЧЕЙН! E KF LE -41~ -5 一 Kohn et al., 1998 
太平 洋 东 北部 ey | و ا و د‎ 
hs ды (ОР 235.83 ~32.49 一 Wang et al., 2008 
东 太平 洋 天 然 气 水 合 物 海岭 
ODP204 航次 -36.5~14.5 一 刘 晨 晖 ，2008 
南海 北部 NH-1 -20.39 ~15.1 一 ais HEBER, 2006 E 


两 柱状 沉积 物 中 黄 铁 矿 的 硫 同 位 素 对 比 研究 发 现 〈 图 6-30): 以 硫酸 盐 浓 度 
快速 下 降 为 分 界线 ， 在 分 界线 以 上 ， 硫 同位 素 都 为 较 小 的 负 值 ， 硫 同位 素 随 深度 
的 增加 而 增加 ， 黄 铁 矿 的 形成 是 在 硫酸 盐 供应 充足 的 条 件 下 形成 的 ， 可 能 登 加 了 
储 层 效 应 ; 在 分 界线 以 下 ， 硫 酸 盐 还 原 速度 加 快 以 及 甲烷 的 供给 增加 ， 硫 的 分 饮 
程度 增加 ， 硫 同位 素 (8*S) 降低 。 而 后 ， 由 于 储 层 效应 ， 剩 余 的 重 硫 硫酸 根 离 
子 的 再 度 被 还 原 ， 因 此 部 分 硫 同位 素 有 增加 的 趋势 。 在 岩心 的 底部 ， 硫 同位 素 有 
下 降 的 趋势 ， 这 是 因为 靠近 岩心 SM 界面 ， 甲 烷 和 硫酸 根 离子 发 生 强 烈 的 硫酸 盐 
还 原 - 甲烷 氧化 作用 ， 硫 酸根 离子 消耗 列 尽 ， 硫 同位 分 馏 程度 有 增加 的 趋势 ， 
8*S 值 降低 。 黄 铁 矿 硫 的 同位 素 组 成 是 受 初始 的 硫酸 盐 的 同位 素 组 成 与 甲烷 厌 氧 
化 的 净 分 馆 因 子 的 影响 ( Aharon and Fu, 2000; Bottcher et al. ，2000 ) 。 根 据 黄 
铁 矿 硫 同 位 素 的 剖面 变化 特征 和 剖面 其 他 的 地 球 化 学 参数 (图 6-26 和 图 6-27), 
可 以 推测 GC10 和 HD196A 的 沉积 物 形成 于 甲烷 通 量 较 大 、 硫 酸 盐 供应 充足 的 开 
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图 6-30 自生 黄 铁 矿 的 硫 同 位 素 剖面 图 


黄 铁 矿 中 铁 同位 素 分 馆 主 要 受 铁 的 异化 还 原 ( DIR)、 硫 酸 盐 的 细菌 还 原 
(BSR) 以 及 质量 分 馆 等 因素 控制 。 一 般 而 言 ，BSR 是 大 多 数 海洋 沉积 物 中 有 机 
质 的 主要 降解 方式 (Canfield et al.，1993) ， 但 在 活性 Fet EA, SO 含量 有 限 
的 海洋 沉积 物 里 ，DIR 是 主要 的 有 机 质 降解 方式 (Lovley and Phillips，1987) 。 在 
海 相 沉积 物 中 ， 铁 还 原 的 两 个 重要 过 程 是 铁 的 异化 还 原 和 HS 的 无 机 还 原 ( Can- 
field et al., 1993; уап Cappellen and Wang，1996)。 异 化 还 原 是 指 在 厌 氧 条 件 下 
以 Fe (Ш) 为 末端 电子 接受 体 ， 氧 化 有 机 质 的 产能 过 程 ， 生 成 物 为 Fe (I)o 
据 Beard 等 (1999) 利用 细菌 异化 还 原 六 方针 铁 矿 生成 Fe (I)。 过 程 中 产生 的 
同位 素 分 馅 的 结果 ， 发 现 Fe (本) 与 针 铁 矿 基 质 之 间 的 同位 素 分 馏 为 1. 3%o。 
Bp 5% Fep.cnyaq-Fe(tt)reacive ~ — 1.3%o (Beard and Johnson, 1999; Ісоріпі et al., 
2004). 

无 论 是 生物 的 还 是 无 机 的 氧化 还 原 过 程 中 ，Fe (П) 和 Fe (Ш) 之 间 的 分 
馅 趋势 是 一 致 的 : Fe (П) 的 8”Fe 值 要 比 Fe (Ш) AY 8°Fe ffi, Fe (0) 的 
8%Ее 值 要 比 Fe (I) 的 8“Fe 值 少 。 过 渡 族 元 素 铜 的 同位 素 组 成 也 有 这 样 的 变 
化 规律 〈 李 津 等 ，2008) 。 因 此 ， 在 低温 的 地 质 条 件 下 ， 控 制 铁 同位 素 分 馆 的 因 
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素 是 氧化 态 和 键 能 。 在 平衡 的 条 件 下 ， 水 溶液 中 或 者 矿物 中 的 Fe, Fe bt Fet 
和 Fe** 混 合 有 更 高 的 SFe 值 ， 而 Fe** 溶 液 或 矿物 却 具有 较 低 的 Fe 值 。 除 了 
一 些 特例 ， 如 具有 共 价 键 的 黄 铁 矿 ， 理 论 预测 它 在 沉积 物 中 应 该 有 高 的 ”Fe 值 ， 
而 实际 却 不 是 (Polyakov and Mineev，2000) 。 当 出 现 这 种 情况 时 ， 更 多 的 解释 就 
是 在 形成 黄 铁 矿 的 过 程 中 ， 铁 同位 素 的 分 馅 并 没有 达到 平衡 。 

前 人 的 研究 表明 ，BSR 和 DIR 过 程 产生 Fer 的 8° Fe 值 截然 不 同 。 例 如 ， 在 
加 利 福 尼 亚 和 亚 马 孙 大 陆架 的 沉积 物 孔 辽 水 具有 相对 高 的 Fers 和 高 的 活性 Fe? * 
含量 ， 支 持 高 程度 的 DIR， 其 孔隙 水 中 8° Ее, 最 负 为 -3. 0%o。 南 海 沉积 物 尤 其 
是 近 陆 边缘 海 沉 积 物 中 铁 元 素 的 来 源 主要 是 陆 源 碎 悄 ， 陆 红 锋 等 (2007) 得 出 该 
站 位 总 铁 含量 比较 稳定 ， 说 明 陆 源 含 铁 碎 悄 输入 相对 比较 稳定 。 而 大 陆 火 成 岩 中 
Fe 同位 素 组 成 基本 不 变 ，8*Fe = 0. 00 +0.05%о (相对 于 UW - madison 作出 的 平 
均 火 山 岩 标准 ) (Beard and Johnson, 1999; Beard et al.，2003b) 。 因 此 ， 如 果 不 
考虑 硫酸 盐 还 原作 用 影响 ， 本 书 中 铁 同 位 素 的 变化 反映 了 Fet 被 还 原 成 Fe** 的 
过 程 中 所 产生 的 Fe 同位 素 的 分 馅 及 其 在 细菌 作用 下 形成 黄 铁 矿 的 过 程 ， 形 成 黄 
铁 矿 的 过 程 是 一 种 较为 快速 的 非 平 衡 的 过 程 ， 形 成 Fe 同位 素 负 值 。 

铁 的 异化 还 原 和 细菌 的 硫酸 盐 还 原 是 有 机 质 降解 的 主要 途径 。 硫 酸 盐 还 原 细 
菌 利用 硫酸 盐 为 电子 接受 体 氧化 有 机 质 ， 产 生 硫化 氢 (H,S) (Postgate, 1984), 
Fe (Ш) 还 原 细菌 以 铁 的 氧化 物 为 电子 接受 体 氧化 有 机 质 ， 形 成 Fe (П) (Lov- 
ley，1997) 。 硫 和 铁 的 地 球 化 学 循环 紧密 的 联系 着 ， 硫 和 铁 的 同位 素 研究 为 生物 
过 程 提供 了 独特 的 视角 (Archer and Vance，2006 ) 。 本 书 沉积 物 中 黄 铁 矿 的 8*S 
可 反映 硫酸 盐 的 还 原 速率 和 供给 情况 ， 黄 铁 矿 的 8”Fe 则 可 反映 硫化 物 形成 过 程 
中 微生物 参与 情况 。 将 铁 同位 素 和 硫 同位 素 结合 分 析 研 究 ， 既 有 利于 示 踪 黄 铁 矿 
的 形成 过 程 ， 又 有 助 于 铁 同位 素 分 馏 过 程 的 探究 。 

Metthews 等 (2004) 首次 提出 沉积 物 中 黄 铁 矿 可 以 记录 DIR 过 程 中 产生 的 
58%Fe+ ， 可 以 很 明显 地 反映 BSR 和 DIR 过 程 。 南 海 台 西南 海域 柱状 沉积 物 黄 铁 
矿 的 铁 、 硫 同位 素 结果 显示 : HD196A 柱状 沉积 物 中 硫 同位 素 分 馅 程度 非常 大 ， 
介 于 46%o ~ 67. 4%o， 说 明 是 一 个 开放 的 系统 ， 硫 酸 盐 的 供应 是 充足 的 ， 黄 铁 矿 的 
形成 主要 受到 Fe** 供 应 的 影响 ， 因 此 黄 铁 矿 的 铁 同位 素 分 饮 ， 主 要 反映 在 Fet 
EFUB Ее?" 的 过 程 中 产生 的 同位 素 分 馆 ， 而 这 个 过 程 主要 由 DIR 和 源 区 物质 的 
铁 同位 素 决定 。 人 台 西 南海 域 沉积 物 主要 来 源 于 陆 源 碎 屑 (8° Fe = 0.00 + 
0. 05%o) ，DIR 过 程 一 般 会 导致 分 馅 (5*Fe = – 3. 0%o) (Severmann et al., 2006) o 
因此 ， 在 这 两 个 端 员 产生 铁 同位 素 为 -0.81%o ~ - 0. 30%o， 通 过 计算 可 以 得 出 (179 
DIR 引起 的 分 馆 程 度 至 少 为 总 分 馏 的 10% ~27% , 剩 下 的 有 机 质 主 要 还 是 由 BSR 
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降解 ， 也 间接 说 明了 黄 铁 矿 形成 时 硫 供应 充足 ， 但 受到 铁 供应 的 限制 。 黄 铁 矿 偏 
负 的 8%Fe 值 反映 黄 铁 矿 中 的 Fe 是 DIR 产生 的 Ее 和 由 BSR 产生 的 硫化 物 共 同 
作用 的 结果 (Johnson et al., 2008), HPL BSR 作用 为 主 。 这 正 是 南海 台 西 南 
海域 沉积 物 中 黄 铁 矿 形成 主要 过 程 。 底 层 甲烷 流 的 存在 使 得 SMI 界面 变 浅 ， 在 铁 
的 还 原 带 中 存在 BSR 过 程 。 


6.6 自生 黄 铁 矿 成 因 意 义 


6.6.1 自生 黄 铁 矿 成 因 


如 前 所 述 ， 大 陆 边 缘 沉 积 环境 是 黄 铁 矿 形 成 的 主要 场所 ， 沉 积 物 中 硫酸 根 离 
子 的 接受 电子 能 力 较 强 ， 导 致 大 约 一 半 的 海洋 有 机 质 被 硫酸 盐 所 氧化 消耗 ， 而 硫 
酸 盐 则 被 还 原 成 HS， 部 分 HS 最 后 转化 为 黄 铁 矿 。 关 于 海洋 环境 黄 铁 矿 的 形成 
问题 ,已 经 被 许多 国外 的 研究 专家 详细 地 阐述 过 (Rickard，1975; Leventhal, 
1983; Raiswell, 1982; Berner, 1984; Raiswell and Berner, 1985; Calvert and 
Karlin, 1991; Wilkin and Bames，1996 ) 。 归 根 结 底 ， 沉 积 环境 的 黄 铁 矿 形成 主 
要 源 自 于 HS 与 碎 悄 铁 质 矿物 的 各 种 反应 过 程 ( Bermer，1984) ， 黄 铁 矿 并 不 直 
接 从 这 些 反应 形成 ,最 开始 的 反应 产物 为 亚 稳定 状态 的 无 定型 单 硫化 物 
(FeS, у, 0.13 > X >0.08, # E H FeS), MHRA (FeS, x, 0.07 >X > 
0.04) 和 胶 黄 铁 矿 (Fe;S, ) ， 这 些 矿 物 在 各 种 沉积 环境 下 都 可 以 转化 为 黄 铁 矿 
(Berner，1974) Н,5 与 活性 铁 质 作 用 最 开始 过 程 一 般 表示 为 
Fe** + HS —> FeS + Н“ (6-2) 
无 定型 单 硫化 物 或 四 方 硫 铁 矿 转 化 为 黄 铁 矿 时 ， 需 要 一 个 接受 电子 的 介质 参 
与 转变 过 程 ， 把 1 : 1 的 Fe/S 摩尔 比率 变 为 1 : 2 (FeS 一 FeS,) ， 亦 即 这 个 电子 接 
受 体 必须 有 能 力 将 2 价 的 S” 氧化 成 1 价 的 S- 。@D 硫 的 加 入 、 并 以 硫化 物 为 电子 
接受 体 ，@ 硫 的 加 入 、 以 非 硫 物质 为 电子 接受 体 以 及 (B) 通 过 铁 离子 丢失 等 三 个 途 
径 ， 都 可 以 使 得 不 稳定 硫化 物 转变 成 黄 铁 矿 。 最 热门 的 转化 机 理 是 第 二 个 途径 ， 
在 大 多 数 厌 氧 沉积 物 中 ，H2S 是 最 重要 的 硫 源 ， 因 此 FeS 与 Н,5 或 HS -作用 而 形 
成 黄 铁 矿 是 最 为 人 们 接受 的 过 程 ， 表 达 方式 为 (Rickard，1997; Rickard and Lu- 
ther, 1997; Theberge and Luther, 1997) 
FeS + H,S —--> [FeS - SH, ] (6-3) 
[FeS - SH,] —> [FeS, - Н, ] (6-4) 
[FeS, - Н,] —> FeS, + H, (6-5) 
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简化 为 
FeS + H,S — FeS, + H, (6-6) 
虽然 上 述 过 程 仍然 存在 一 些 实验 室 模拟 上 的 难以 解释 的 问题 (如 产生 的 H, 
比较 少 等 )， 但 是 由 于 自然 条 件 下 存在 各 种 摄取 电子 能 力 较 强 的 非 硫 物质 ， 它 们 
与 H,S 一 起 促使 不 稳定 的 硫化 物 转变 为 黄 铁 矿 ， 是 比较 可 能 的 过 程 。 在 全 球 三 大 
厌 氧 环境 温哥华 岛 西岸 Effingham 海湾 、 墨 西 哥 湾 的 Orca 盆地 和 黑海 盆地 的 研究 
表明 ， 沉 积 物 孔 隙 水 中 适量 的 HS 有 利于 黄 铁 矿 的 形成 。 可 见 ，H,S 作为 厌 氧 沉 
积 物 主要 的 硫 源 ， 影 响 着 黄 铁 矿 的 形成 。 足 够 含量 的 HS 或 S 源 是 无 定型 硫化 物 
转化 为 黄 铁 矿 的 重要 保障 (Luther, 1991; Rick ard and Luther, 1997; Wang and 
Morse, 1996) „ A 
沉积 物 有 机 质 在 SRB 细菌 的 作用 下 发 生 的 氧化 作用 ， 是 厌 氧 海洋 沉积 物 释 
放 HS 的 途径 之 一 ， 释 放 到 水 体 中 的 HS 或 者 被 氧气 、 硝 酸 盐 、Fe/Mn 氧化 物 
再 度 氧化 结合 到 有 机 质 中 形成 有 机 质 - 硫 复合 物 ， 或 者 通过 式 (6-5) 最 终 形成 
黄 铁 矿 。 正 常 海 相 沉积 物 中 ， 有 机 碳 是 控制 黄 铁 矿 形成 的 重要 因素 。 有 机 碳 在 细 
菌 性 硫酸 盐 还 原作 用 的 氧化 过 程 表达 为 
2CH:0( 有 机 碳 ) + S0} —> HS + 2HCO; (6-7) 
上 述 反 应 速率 受到 有 机 质 和 硫酸 盐 可 利用 数量 的 制约 ， 不 过 ， 前 人 的 研究 表 
明 ， 正 常 海 相 发 生 的 上 述 过 程 主要 受 有 机 质 的 可 利用 数量 控制 ， 而 不 是 硫酸 盐 
(Westrich and Berner, 1984; Boudreau and Westrich, 1984), ， 这 是 因为 正常 海 相 
的 海水 往往 富 含 硫酸 盐 。 
另外 ， 沉 积 物 深部 厌 氧 环境 中 ， 随 着 甲烷 生成 作用 的 增强 ， 或 者 当 深部 存在 
甲烷 源 〈 如 天 然 气 水 合 物 ) 时 ， 沉 积 物 中 的 甲烷 浓度 逐渐 增加 ， 向 上 逃逸 到 硫酸 
盐 还 原 -甲烷 厌 氧 氧化 带 时 ， 发 生 甲 烷 的 厌 氧 氧化 过 程 ， 加 快 和 主导 了 深部 硫酸 
盐 的 还 原 过 程 ， 将 S04” 还原 成 大 量 的 HS。 该 过 程 是 沉积 物 深部 HS 的 主要 来 
源 。 该 过 程 表示 为 
СН, + SO}; 一 一 HCO; + НЅ + H,O (6-8) 
鉴于 上 面 分 析 ， 为 了 了 解 南海 沉积 物 岩 心中 黄 铁 矿 的 控制 因素 ， 我 们 分 析 了 
RAT - 有 机 碳 剖面 和 黄 铁 矿 - 甲烷 剖面 ， 掌 握 有 机 质 和 甲烷 对 黄 铁 矿 形成 的 贡 
献 。 由 于 有 机 质 和 甲烷 的 含量 是 相对 于 沉积 物 全 岩 样 品 的 质量 而 言 的 ， 所 以 在 黄 
铁 矿 -有 机 碳 、 黄 铁 矿 - 甲烷 剖面 图 上 ， 我 们 也 采用 了 相对 于 沉积 物 原样 的 黄 铁 
矿 含量 〈( 表 6-1) 来 进行 作 图 。 
黄 铁 矿 - 有 机 碳 变 化 剖面 显示 ， 黄 铁 矿 与 有 机 碳 的 含量 变化 具有 一 定 的 相似 
性 。HD4、HD83、HD86V、HD109、HD133、HD196A、HD319 和 GC10 等 岩心 
的 黄 铁 矿 含量 增高 的 层 位 ， 对 应 着 有 机 碳 的 含量 也 普遍 较 高 (图 6-31) ， 显 示 了 
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有 机 质 对 黄 铁 矿 形成 具有 明显 的 影响 。 沉 积 环境 限制 黄 铁 矿 形成 的 三 个 主要 因素 
为 有 机 质 的 含量 和 活 度 、 碎 悄 铁 质 矿物 的 含量 及 活性 以 及 沉积 物 中 游离 S04 的 
含量 。 南 海 位 于 西 太平 洋 大 陆 边 缘 海 环境 ， 海 水 中 不 存在 明显 硫酸 盐 亏损 的 情 
况 ， 影 响 沉积 物 黄 铁 矿 形成 的 因素 主要 为 有 机 质 和 碎 悄 铁 质 的 分 布 情况 。 从 第 3 
章 的 沉积 物 组 分 分 析 结 果 来 看 ， 南 海 台 西南 海域 15 条 沉积 物 岩 心 的 铁 质 分 布 和 
有 机 碳 的 分 布 变 化 不 大 。HD26、HD48 和 HD69 的 黄 铁 矿 含量 偏 低 ， 与 其 较 高 的 
有 机 质 含量 没有 显示 出 对 应 关系 ， 有 机 质 对 这 3 条 岩心 黄 铁 矿 的 形成 没有 明显 贡 
献 作 用 。HD77 和 HD200 黄 铁 矿 含量 偏 低 ， 可 能 由 于 其 处 于 水 深 较 大 的 深海 平原 
(所 有 岩心 中 水 深 最 大 的 两 个 站 位 )， 碎 悄 铁 质 的 利用 受到 一 定 的 限制 ， 抑 制 了 
黄 铁 矿 的 形成 。 而 在 物 源 输入 丰富 的 HD4, HD83, HD86V, нр109, HD133, 
HD196A、HD319 和 GC10 等 岩心 的 沉积 环境 ， 陆 源 带 来 的 大 量 养分 使 得 细菌 性 
活动 比较 活路 ， 有 机 质 参 与 的 细菌 性 硫酸 盐 还 原 速率 的 显著 增加 ， 造 成 了 富 含 
Н,5 的 沉积 环境 ， 这 可 能 是 黄 铁 矿 含量 增加 的 因素 之 一 。 

从 黄 铁 矿 - 甲烷 变化 剖面 来 看 ， 黄 铁 矿 和 甲烷 的 变化 趋势 同样 具有 非常 好 的 
相似 性 。HD4 在 400cm 以 下 甲烷 含量 逐渐 增长 ， 而 黄 铁 矿 也 几乎 是 在 400cm FF 
始 ， 含 量 突然 增加 ， 与 0 ~400cm 层 位 黄 铁 矿 极 低 含量 的 情况 完全 不 同 ，HD86V 
的 甲烷 含量 自 350cm 开始 ， 比 较 明显 地 随 深度 增加 而 增长 ， 与 200cm 以 下 的 大 
部 分 黄 铁 矿 异常 层 位 重合 ; HD109 在 500cm 开始 出 现 甲 烷 异 常 ， 黄 铁 矿 则 在 
200cm 开始 一 直到 岩心 底部 均 含 量 较 高 ， 有 一 半 的 层 位 对 应 在 一 起 ; HD196A 的 
甲烷 异常 在 500cm 开始 出 现 ， 而 黄 铁 矿 含量 异常 也 出 现在 500cm 周围 ，HD319 
的 黄 铁 矿 和 甲烷 异常 均 出 现在 岩心 的 底部 ， 很 好 地 吻合 在 一 起 ; GC10 的 黄 铁 矿 
含量 高 的 层 位 为 100 ~800cm， 甲 烷 在 700cm 开始 突然 增加 。 可 见 ， 黄 铁 矿 含量 偏 
高 的 岩心 ， 对 应 的 沉积 物 深部 同样 出 现 异常 高 的 甲烷 含量 ， 而 黄 铁 矿 含量 极 低 的 岩 
心 ， 基 本 上 甲烷 含量 也 处 于 较 低 的 水 平 〈 图 6-31)。HD200 岩心 虽然 甲烷 含量 较 
高 ， 但 是 其 沉积 环境 可 利用 的 活性 铁 质 较 少 ， 使 得 黄 铁 矿 的 形成 受到 限制 。 总 体 来 
看 ， 沉 积 物 岩 心 高 含量 的 黄 铁 矿 与 高 浓度 的 甲烷 的 存在 具有 一 定 的 对 应 关系 ， 显 示 
了 甲烷 厌 氧 氧 化 过 程 对 沉积 物 深部 的 黄 铁 矿 形成 具有 一 定 的 贡献 ， 部 分 岩心 的 黄 铁 
矿 形成 ， 可 能 是 有 机 质 参 与 的 硫酸 盐 还原 和 甲烷 厌 氧 氧 化 这 两 个 过 程 共同 控制 。 

从 GC10 岩心 的 S04” - CH, - HS 关系 图 可 以 看 出 ， 沉 积 物 中 高 含量 的 H,S 
出 现在 硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧 化 带 ， 其 含量 最 大 峰值 出 现在 SMI 面 附近 ， 非 常 
接近 SMI 面 (图 6-32) 。SMI 面 是 沉积 物 中 甲烷 厌 氧 氧化 的 主要 界面 ， 绝 大 部 分 
的 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 集中 在 该 界面 发 生 (Devol et al., 1984; Iversen and 
Jargensen，1985) ， 使 得 产生 的 HS Æ SMI 面 附近 聚积 ， 扩 散 到 整个 硫酸 盐 还 
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TR -甲烷 厌 氧 氧化 带 。Jargensen 等 (2004) 在 黑海 沉积 物 中 发 现 大 量 的 H,S R 
积 在 硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 带 ， 是 强烈 的 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 产 生 的 结果 。 根 


据 GC10 的 S04 - СН, -HS 关系 图 ， 有 理由 推测 南海 台 西南 海域 沉积 物 深部 的 
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图 6-32 GC10 岩心 S02 - CH, -HS 关系 图 
数据 引 自 SO-177 航次 成 果 ， 黄 水 样 等 ，2008 
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甲烷 厌 氧 氧化 过 程 ， 是 沉积 物 HS 富 集 的 重要 原因 。 形 成 的 HS 与 沉积 物 中 活性 
( 184 ) 铁 质 作 用 ,经 历 式 (6-1) MA (6-5) 的 过 程 ， 最 终 转化 为 黄 铁 矿 。 
根据 上 述 分 析 可 以 看 出 ， 南 海 台 西 南海 域 沉积 物 中 黄 铁 矿 的 异常 ， 是 有 机 质 


EST LOF takes 


和 甲烷 共同 控制 的 结果 ， 尤 其 是 沉积 物 深部 的 黄 铁 矿 富 集 ， 更 多 的 是 甲烷 厌 氧 氧 
化 过 程 的 产生 的 HS 部 分 转化 的 最 终 产物 。 沉 积 物 中 黄 铁 矿 异常 ， 可 以 作为 识别 
甲烷 异常 的 参数 之 一 。 


6.6.2 海底 甲烷 排 气 与 自生 黄 铁 矿 异常 


本 书 第 4 章 沉积 物 顶 空气 分 析 和 第 5 章 碳 酸 盐 岩 取样 海底 摄像 结果 表明 ， 南 
海 存在 明显 的 海底 甲烷 排 气 现象 ， 海 底 具有 大 量 的 碳酸 盐 岩 烟 秽 、 麻 坑 等 泄气 地 
貌 ， 并 伴生 大 量 的 双 壳 类 和 白色 菌 席 (图 5-1) 。 这 种 因 海底 存在 强烈 排 气 而 形 
成 的 环境 ， 主 要 分 布 在 南海 的 台 西 南海 域 ， 也 是 本 书 所 研究 的 大 部 分 沉积 物 岩心 
所 处 的 位 置 ， 沉 积 物 中 甲烷 的 含量 非常 高 。 

一 般 情 况 下 ， 海 底 的 生态 活动 主要 由 大 量 的 有 机 质 碎 悄 的 输入 来 维持 ,海底 
表面 的 生物 和 沉积 物 浅 表层 的 微生物 通过 消耗 不 稳定 的 有 机 化 合 物 而 获得 能 量 。 
有 机 碎 屑 (供应 量 和 营养 力 ) 随 水 深 的 增加 和 距离 陆地 变 远 而 降低 ， 这 使 得 不 
同 水 深 环 境 的 海底 的 生物 种 类 和 数量 发 生 明 显 的 差异 ， 沉 积 物 中 的 细菌 等 微生物 
种 类 和 数量 往往 因为 有 机 质 营养 力 下 降 而 降低 ， 同 时 ， 深 海盆 地 往往 因为 有 机 质 
的 难以 活化 而 导致 生态 系统 的 活跃 性 下 降 。 在 这 种 沉积 环境 中 ， 甲 烷 排 气 或 冷泉 
的 存在 ， 是 激发 深海 盆地 生态 活动 的 重要 力量 ,甲烷 氧化 (包括 需 氧 氧化 或 厌 氧 
氧化 ) 是 生态 能 量 的 主要 来 源 ， 微 生物 活动 在 排 气 环境 中 变 得 十 分 强烈 。 管 状 里 
虫 、 双 壳 类 和 菌 席 是 甲烷 排 气 环境 的 常见 生物 种 类 ， 其 中 菌 席 主 要 是 丝 状 贝 氏 硫 
细菌 属 (Beggiatoa) 。 管 状 蠕虫 和 贝 氏 硫 细 菌 属 菌 席 均 为 以 HS 维 生 的 生物 群 
落 ， 主 要 繁殖 在 HS 浓度 较 高 的 沉积 物 ， 在 长 期 的 生态 活动 过 程 中 ， 死 去 的 蠕虫 
或 菌 席 常 常 可 能 被 黄 铁 矿 化 。Sassen 等 (2004) 在 墨西哥 湾 北部 陆 坡 天 然 气 水 合 
物 冷 泉口 沉积 物 中 发 现 大 量 丝 状 黄 铁 矿 ， 取 代 贝 氏 硫 细菌 属 而 形成 。 海 底 强烈 的 
HAD, SABRES 局 部 富 集 的 还 原 环境 ， 有 利于 自生 黄 铁 矿 的 形成 。 

在 南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心中 ， 可 以 发 现 许多 仍 未 完全 矿 化 的 微小 泄气 通 
道 或 生物 更 食 通道 RA) 和 管状 生物 ,记录 了 条 状 黄 铁 矿 的 形成 过 程 
(图 6-33) ， 随 着 排 气 环境 HS 浓度 的 变化 ， 在 泄气 通道 或 生物 虫 孔 和 管状 生物 
的 矿 化 程度 不 均一 ， 从 而 形成 了 未 充填 、 部 分 充填 至 完全 充填 的 黄 铁 矿 化 现象 。 
这 表明 ， 海 底 甲 烷 排 气 作用 ， 对 黄 铁 矿 的 形成 具有 一 定 的 贡献 ， 沉 积 物 中 黄 铁 矿 i 
异常 ， 特 别 是 高 异常 的 情况 ， 指 示 了 海底 甲烷 排 气 的 存在 。 y 

BRP SRM MRA, HD4, HD83, HD86V, HD109, Нр196А, HD319 和 
GC10 为 黄 铁 矿 异 常 的 站 位 ， 主 要 分 布 于 台 西 南海 域 2000m 和 3000m 水 深 附 近 Gs 
(图 6-34， 见 彩 图 区 ) ， 与 沉积 物化 学 异常 区 (图 3-66) 、 甲 烷 含量 异常 区 〈 图 4- 
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4) 处 在 同一 沉积 范围 ， 证 实 了 海底 甲烷 异常 与 有 机 质 控制 了 黄 铁 矿 的 形成 ， 而 
在 甲烷 含量 高 的 沉积 物 深部 ， 甲 烷 的 厌 氧 氧化 过 程 是 黄 铁 矿 形成 所 需 硫 源 的 主要 
供应 途径 。 黄 铁 矿 异常 ， 意 味 着 台 西南 海域 甲烷 排 气 活动 很 活跃 。 





图 6-33 南海 沉积 物 中 条 状 黄 铁 矿 矿 化 照片 
А. 未 充填 及 充填 黄 铁 矿 的 泄气 通道 或 生物 虫 孔 ; В. 管状 生物 的 黄 铁 矿 矿 化 程度 
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图 6-34 南海 沉积 物 岩心 黄 铁 矿 异常 分 布 图 
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7.1 沉积 速率 


沉积 速率 是 控制 天 然 气 水 合 物 聚集 的 最 主要 原因 之 一 Dillon et al., 1998), 
高 沉积 速率 有 利于 沉积 物 中 的 有 机 质 不 被 氧化 破坏 而 得 到 保存 ， 使 其 经 过 细菌 作 
用 转变 为 大 量 的 甲烷 ， 形 成 甲烷 的 富 集 源 。 同 时 ， 快 速 沉积 容易 使 沉积 物 来 不 及 
压 实 ， 形 成 良好 的 孔 院 度 ， 有 利于 气体 流体 的 疏通 以 及 提供 储 集 空 间 ， 在 合适 的 
温 压条 件 下 形成 天 然 气 水 合 物 。 此 外 ， 高 沉积 速率 可 以 导致 盆地 热流 值 降低 ， 有 
利于 天 然 气 水 合 物 形 成 Diaconescu et al., 2001) 。 在 全 球 几 个 著名 的 天 然 气 水 
合 物 沉积 环境 中 ， 东 北 太 平 洋 水 合 物 背 889、892 站 位 的 平均 沉积 速率 分 别 为 
11. 00em/ka 22. 00cm/ka ( Whiticar et al，1995 )， 西 大 西洋 布莱克 海 台 994, 
995, 997 站 位 的 平均 沉积 速率 比较 相近 ， 整 个 第 四 纪 的 平均 沉积 速率 为 4.00 ~ 
6. 80cm/ka， 上 新 世 为 8.90 ~ 16.00cm/ka， 晚 中 新 世 为 25.00 ~ 34. 00cm/ka 
(Watanabe et al.，2000) 。 它 们 都 具有 较 高 的 沉积 速率 ,证 明天 然 气 水 合 物 的 形 
成 需要 快速 的 沉积 环境 。 

南海 台 西 南海 域 的 沉积 速率 较 高 ，HD170、HD196A、HD319 等 岩心 所 处 区 
域 全 新 世 以 来 的 平均 沉积 速率 均 在 34. 50cm/ka 以 上 ，HD77、HD83 、HD86V、 
HD109, HD133, HD200 等 岩心 所 处 的 沉积 环境 的 最 低 平 均 沉积 速率 也 高 达 
12. 00cm/ka ( 表 3-7)。 南 海 台 西南 海域 的 沉积 速率 与 水 合 物 俏 、 布 莱克 海 台 等 
天 然 气 水 合 物 区 的 沉积 速率 一 样 ， 属 于 较 高 的 沉积 物 堆积 环境 。 海 洋 环 境 中 ， 只 
要 沉积 速率 大 于 3cm/ka、 有 机 碳 含量 大 于 0.5% ， 即 可 形成 满足 天 然 气 水 合 物 形 
成 所 需 的 甲烷 要 求 。Kvenvolden (1985) 认为 沉积 速率 3 ~ 30cm/ka ERRAK 
合 物 形成 的 有 利 条 件 。 深 海 钴 探 DSDP67 和 84 航次 的 资料 则 显示 ，0. 5 ~ 100cm/ 
ka 的 沉积 速率 也 是 天 然 气 水 合 物 形成 的 有 利 沉 积 条 件 。 可 见 ， 南 海 台 西南 海域 
的 沉积 速率 适合 天 然 气 水 合 物 成 藏 。 
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7.2 有机质 和 甲烷 含量 


天 然 气 水 合 物 形成 ， 需 要 有 足够 的 甲烷 气体 。 海 洋 沉积 物 中 甲烷 的 来 源 主要 
有 生物 成 因 、 热 成 因 以 及 两 者 混合 的 成 因 。 目 前 全 球 发 现 的 天 然 气 水 合 物 中 所 含 
的 甲烷 多 为 生物 成 因 ， 如 布莱克 海 台 、 水 合 物 峭 、 墨 西 哥 湾 、 危 地 马 拉 外 海 和 里 
海 等 天 然 气 水 合 物 区 ， 生 物 成 因 的 甲烷 是 天 然 气 水 合 物 的 主要 组 分 。 生 物 成 因 甲 
烷 的 来 源 主要 是 有 机 质 经 微生物 分 解 〈 耦 合 氧化 还 原 反 应 ) 而 成 。 沉 积 物 中 的 
有 机 质 是 成 岩 作 用 的 重要 因素 。 在 高 沉积 速率 的 陆 缘 海 ， 较 多 的 有 机 碳 被 埋 匡 在 
沉积 物 中 ， 因 此 有 机 质 的 成 岩 作 用 就 显得 尤为 重要 。 在 海洋 环境 中 ， 海 底 几 十 厘 
米 以 下 大 部 分 中 等 - 细 粒 级 的 沉积 物 ， 处 于 厌 氧 状态 (Bemer，1982)。 有 机 质 
在 厌 氧 环境 下 ,容易 被 沉积 物 孔隙 水 中 硫酸 盐 氧 化 (2CH,O + SO; 一 一 HS + 
2HCO; ) 。 硫 酸 盐 还 原 细菌 和 发 酵 微生物 这 两 种 主要 的 厌 氧 生物 群 参与 了 有 机 质 的 
氧化 过 程 〈Bemer，1985) 。 当 硫酸 根 离子 被 耗 尽 后 ， 在 沉积 物 更 深 的 部 位 、 更 还 
原 的 环境 下 ， 通 过 发 酵 ， 有 机 质 被 进一步 分 解 ， 生 成 了 甲烷 和 二 氧化 碳 (2CHO 
ЭСН, + C0: ) 。 研 究 表明 ， 在 沉积 物 深部 的 产 甲烷 菌 利用 二 氧化 碳 还 原 而 产生 甲 
烷 气体 ， 这 是 生物 成 因 气 的 主要 途径 之 一 。 这 种 途径 生成 甲烷 所 需 的 二 氧化 碳 主要 
有 两 种 : 低温 下 浅 层 沉积 物 中 有 机 质 的 微生物 作用 和 深层 有 机 质 的 热 脱羧 作用 。 它 
们 产生 的 二 氧化 碳 源 是 产 甲烷 菌 经 二 氧化 碳 还 原生 成 甲烷 的 主要 物 源 。 该 过 程 为 
CO, +4H, 一 一 CH, + 2Н,0 (7-1) 
由 上 可 知 ， 海 相 沉 积 物 中 甲烷 的 生成 ， 与 有 机 质 的 含量 具有 密切 的 关系 。 有 机 
质 输入 量 较 高 的 海洋 环境 ， 其 甲烷 的 生成 量 也 相对 增加 (Martens and Klump, 
1980，1984) 。 不 管 是 有 机 质 直 接 发 酵 作 用 ， 还 是 通过 二 氧化 碳 还 原作 用 形成 甲烷 ， 
有 机 质 都 直接 或 间接 地 参与 了 其 中 。 有 机 质 是 沉积 物 中 甲烷 形成 的 先决 条 件 。 
天 然 气 水 合 物 的 分 布 似乎 受 有 机 碳 的 影响 (Jiang et al.，2004) ， 目 前 天 然 气 
水 合 物 主要 分 布 在 大 陆 边 缘 海 而 没有 在 开阔 大 洋 中 发 现 ， 主 要 原因 可 能 是 开阔 大 
洋 的 远洋 沉积 物 中 有 机 质 含量 低 的 缘故 。 全 球 天 然 气 水 合 物产 出 位 置 的 有 机 质 含 
量 均 在 0. 50% 以 上 。 例 如 ， 西 大 西洋 布莱克 海 台 994 站 位 的 有 机 碳 为 0.9% ~ 
1.8% ， 墨 西 哥 湾 (The Gulf of Mexico) 沉积 物 的 有 机 碳 为 0.6% ~2.0% (Brooks 
etal., 1986), ILAP РЕК WH 889 和 892 站 位 的 有 机 碳 分 别 为 0.4% ~ 
1.4% ‚ 1.0% ~1.9% (Whiticar et al.，1995 ) ， 秘 鲁 边缘 的 利 马 盆地 (Lima Ba- 
sin) 有 机 碳 为 6% ~8% (Pecher et al.，2001)。 高 含量 的 有 机 质 是 天 然 水 合 物 形 
成 所 需 气 源 的 重要 保障 。 南 海 属于 大 陆 边缘 海 ， 陆 源 物质 的 输入 相当 丰富 ， 有 机 
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质 含量 绝 大 部 分 在 0. 50% 以 上 ， 大 部 分 为 0.7% ~1.5% 。Clayton (1992) 证 明 ， 
沉积 物 中 只 需 0. 12% 的 总 有 机 碳 (ТОС) 含量 便 足 以 形成 生物 成 因 游离 气相 。 
Kvenvolden (1985) 认为 ， 只 要 沉积 速率 大 于 3cm/ka、 有 机 碳 达 到 0. 5% ， 就 可 
以 满足 天 然 气 水 合 物 形成 所 需 的 生物 成 因 甲烷 的 产生 。 因 此 ， 南 海 台 西南 海域 沉 
积 物 中 的 有 机 质 含量 达到 了 形成 生物 成 因 甲 烷 的 条 件 ， 可 以 为 天 然 气 水 合 物 的 形 
成 提供 足够 的 气 源 。 

从 沉积 物 的 甲烷 含量 来 看 ， 南 海 HD83 、HD109、HD196A、HD200 、HD319 、 
GC10 等 岩心 具有 异常 高 的 甲烷 含量 ， 岩 心底 部 的 甲烷 含量 几乎 均 在 1000pL/kg 
以 上 ， 比 该 地 区 的 背景 值 (20pL/kg) 高 几 百 倍 。 这 种 异常 高 的 甲烷 含量 除了 暗 
示 这 些 岩 心 所 处 的 沉积 环境 的 生 烃 能 力 强 外 ， 还 可 能 表明 下 伏 存 在 一 个 巨大 的 甲 
烷 源 。 天 然 气 水 合 物 是 一 个 巨大 的 甲烷 库 〈Kvenvolden，1988 ) ， 其 分 解 产生 甲 
烷 排 气 现象 在 各 个 天 然 气 水 合 物 区 均 有 发 现 。 水 合 物 消 、 布 莱克 海 台 、 墨 西 哥 
湾 、 地 中 海 、 挪 威海 、 日 本 Nankai 海 槽 、 黑 海 等 天 然 气 水 合 物 伴生 沉积 环境 中 
出 现 富 含 甲烷 的 冷泉 ， 就 证 实 了 天 然 气 水 合 物 稳定 性 变化 会 引起 甲烷 释放 现象 的 
存在 (Zhang and Lanoil，2004) 。 南 海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心底 部 异常 高 的 甲烷 
含量 ， 可 能 也 暗示 了 下 伏天 然 气 水 合 物 的 存在 。 


7. 3 ”硫酸 起 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 界面 证 据 


富 含 甲烷 的 沉积 环境 中 ， 由 于 厌 氧 条 件 下 的 细菌 作用 ， 导 致 孔隙 水 中 的 
507 与 CH, 含量 发 生 反 向 共 变 ，SO01” 随 深度 增加 而 急剧 下 降 ，CH。 则 呈现 相反 
的 变化 。 在 沉积 物 某 一 深部 往往 存在 典型 的 硫酸 盐 和 甲烷 含量 极 低 的 交互 前 
缘 一 一 硫酸 盐 还 原 -甲烷 大 氧 氛 化 界面 ,该 界面 是 沉积 物 孔隙 水 中 的 S0;” 和 
CH, 互相 消耗 的 地 球 化 学 分 界 (图 7-1) 。SMI 界面 是 沉积 物 中 硫酸 盐 还 原 带 的 底 
Ft (Borowski et al ，1999) ， 大 部 分 甲烷 的 厌 氧 氧化 过 程 是 在 SMI 界面 附近 发 生 
的 (Devol et al., 1984; Iversen and jgrgensen，1985) 。 甲 烷 厌 氧 氧 化 过 程 是 富 含 
甲烷 沉积 物 中 控制 硫酸 盐 亏损 情况 的 主要 因素 (Borowski et al., 1999) „ 

SMI 界面 深度 往往 受 沉积 物 甲烷 通 量 的 控制 ， 当 大 量 的 甲烷 迁移 到 SMI 界面 
时 ， 甲 烷 厌 氧 氧化 作用 的 剧烈 程度 也 随 甲 烷 流量 的 增加 而 增强 ， 和 孔隙 水 中 的 硫酸 
根 离子 被 大 量 消耗 而 使 SMI 界面 往 海底 表面 迁移 而 形成 浅 的 SM 界面 (图 7-2)， 
因此 ，SMI 界面 的 深度 变化 体现 了 甲烷 流量 的 演化 ， 浅 的 SMI 界面 深度 显示 了 强 
烈 的 甲烷 排 溢 活 动 以 及 强烈 的 甲烷 厌 氧 氧化 作用 。Borowski 等 (1999) 认为 ， 天 
然 气 水 合 物 伴生 环境 沉积 物 中 高 含量 的 甲烷 ， 会 使 得 硫酸 盐 - 甲烷 共 消 耗 的 程度 
加 剧 ， 在 沉积 物 孔 隙 水 中 产生 陡峭 的 硫酸 盐 亏 损 梯度 ， 可 以 作为 指示 存在 天 然 气 
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水 合 物 的 标志 之 一 。 海 洋 沉积 物 SM 界面 深度 统计 结果 显示 ， 在 全 球 所 有 的 DS- 


| DP 和 ODP 站 位 中 ， 大 多 数 的 SMI 深度 大 于 50m， 主 要 分 布 在 100m 以 下 ; 大 陆 
”边缘 的 SM 深度 主要 也 是 在 海底 50m 以 下 ， 多 数 大 于 100m; 而 对 于 天 然 气 水 合 


物 区 来 说 ， 钻 取 到 天 然 气 水 合 物 实物 的 站 位 的 SMI 面 深度 均 在 50m 以 内 ， 主 要 
在 20m 的 深度 之 内 ， 存 在 BSR 的 沉积 环境 中 ，SMI 的 深度 也 比较 浅 ,在 30m 之 
内 〈 图 7-3) 。 可 见 ， 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 沉积 环境 的 SM 界面 深度 比 其 他 无 天 


， 然 气 水 合 物 显示 的 海区 要 浅 得 多 。 这 是 由 于 天 然 气 水 合 物产 区 的 沉积 物 中 具有 很 


高 的 甲烷 排 溢 通 量 ， 诱 使 其 沉积 环境 中 发 生 强 烈 的 甲烷 厌 氧 氧 化 作用 而 形成 浅 的 


| SMI 界面 深度 。 浅 的 SMI 深度 可 以 作为 天 然 气 水 合 物 沉积 环境 的 指示 标志 之 一 
| (Borowski et al., 1999) , 


ait 









深度 





к 


o КЊИ 一 > 





CH, 流 量 


图 7-2 ”甲烷 排 混流 量 与 SMI 深度 的 关系 (Borowski et al., 1996) 


南海 HD109、HD196A、HD200、HD319、GC10 等 岩心 的 SMI 深度 均 在 10m 
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图 7-3 海洋 环境 中 的 SMI 深度 分 布 频率 直方 图 (Borowski et al., 1999) 
А. 全 球 的 DSDP 和 ODP 站 位 ; В. 大 陆 边缘 海 站 位 ; С. 天 然 气 水 合 物 沉积 环境 


以 内 〈 表 4-2) ， 属 于 比较 浅 的 水 平 。 从 S0 - СН, 剖面 来 看 〈 图 4-6) ，SMI Ж 
度 与 这 些 兰 心 深部 的 异常 高 的 甲烷 含量 有 关 〈 见 第 4 章 ) 。 硫 酸根 参与 有 机 质 的 
氧化 ， 同 样 会 消耗 孔隙 水 中 的 SO4 ”而 形成 硫酸 盐 亏损 带 ， 同 时 ， 高 的 沉积 速率 
也 会 形成 较 浅 的 SMI 界面 (Borowski et al. ，1999) ， 因 此 相似 的 沉积 速率 的 环境 ， 
SMI 深度 应 该 比较 接近 。 但 是 从 南海 来 看 ， 大 多 数 岩心 的 有 机 质 含量 都 处 于 较 高 
KF, SM 界面 变化 却 不 同 ， 甚 至 有 些 岩 心 在 取样 深度 上 还 没有 出 现 SMI 界面 ; 
并 且 沉 积 速率 相 近 的 岩心 ， 比 如 HD170、HD196A 与 HD319, HD109 与 HD200, 
它们 的 SMI 深度 相差 也 比较 大 。HD170、HD196A 与 HD319 三 条 岩心 的 所 处 沉积 
环境 相近 ， 沉 积 速率 均 在 39cm/ka 左右 , 但 HD170 和 HD319 在 取样 深度 上 没有 
出 现 明显 的 SMI 界面 ，HD196 的 SMI 则 为 700cm 左右 ， 这 三 条 沉积 物 岩 心 的 
SMI 完全 与 沉积 速率 没有 对 应 关系 。 而 沉积 速率 相近 的 HD109 和 HD200 的 
SMI 深度 却 有 明显 差异 【图 7-4 (BAX) 和 表 7-1] 。 因 此 ， 我 们 认为 南海 
台 西 南 沉积 物 岩 心中 有 机 质 和 沉积 速率 均 对 该 海区 的 SMI 界面 深度 的 影响 不 
大 ， 而 甲烷 含量 的 变化 ， 是 SMI 界面 变化 的 主要 控制 因素 。 从 表 7-1 来 看 ， 南 
海 台 西南 的 SMI 界面 深度 比 布莱克 海 台 要 浅 ， 完 全 落 人 世界 天 然 气 水 合 物 区 
SMI 深度 小 于 5000cm 的 范围 之 内 ， 表 明 该 海域 存在 强烈 的 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 ， 
沉积 物 的 甲烷 排 游 通 量 较 高 而 形成 了 较 浅 的 SMI 界面 。 南 海 台 西 南海 域 SMI 界 
面 特征 是 该 海区 天 然 气 水 合 物 存在 的 重要 征兆 之 一 。 
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图 7-4 南海 沉积 物 岩心 的 SMI 分 布 
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表 7-1 南海 沉积 物 岩 心 与 布莱克 海 台 天 然 气 水 合 物 区 SMI 界面 深度 对 比 






































区 域 站 位 水 深 /m SMI 界面 深度 /cm 

HD109 3218 670 

HD170 1616 >800 

HDI96A 2420 700 

南海 台 西 南海 域 = 十 ыл = 

= HD319 1730 а >700 

CCI10 3008 е 776 

REET 994# 2797 2100 

ENE f 995% 2778 2100 

ae 997# 2770 2300 

* 布莱克 海 台 数据 引 自 Borowski et al., 1999 

7.4 自生 矿物 


南海 台 西 南海 域 的 自生 碳酸 盐 岩 与 一 般 的 正常 海 相 碳 酸 盐 岩 不 同 ， 以 高 Ca 
СО, 含量 、 极 低 的 оС 值 和 正 的 8”0 为 典型 特征 ( 见 第 5 Ж); 碳酸 盐 岩 主要 以 
结 膏 、 烟 向 的 形式 出 现 ， 结 这 的 裂隙 或 孔洞 中 常常 充填 有 淡 黄 - 白色 的 文 石 晶 
体 。 碳 酸 盐 岩 中 自生 碳酸 盐 矿 物 主要 为 文 石 、 高 镁 方解石 ， 少 量 白云 石 、 铁 白云 
石和 菱 铁 矿 。 扫 描 电 子 显微镜 下 文 石 主 要 呈 针 状 、 长 柱状 、 放 射 束 状 ， 高 镁 方 解 
石 呈 颗粒 状 。 碳 酸 盐 岩 的 碳 同位 素 8”Cpos 值 主要 为 -56.87%~ -32. 83%o， 大 多 
数 小 于 -40%o， 氧 同位 素 8"Opoe 值 为 2.18%o ~5.05%o， 主 要 在 4%o 以 上 。 这 种 同 
位 素 比 值 典 型 地 落 在 甲烷 成 因 碳 酸 盐 岩 的 范围 ( – 709 ~ -35%o) ， 其 碳 同位 素 
组 成 反映 生物 成 因 甲 烷 发 生 厌 氧 氧化 的 特征 。 天 然 气 水 合 物 形成 演化 过 程 中 ,对 
其 周围 沉积 物 的 孔隙 水 或 流体 成 分 产生 了 明显 影响 ,扩散 到 沉积 物 中 的 甲烷 与 硫 
酸根 发 生 AMO 过 程 ， 使 得 孔隙 水 除了 富 含 甲烷 外 ， 还 含有 大 量 的 HS、HCO; 
等 ， 并 且 往 往 在 其 伴生 环境 产生 强烈 的 喷气 喷 水 的 流体 排 溢 现 象 ， 形 成 典型 的 冷 
泉 或 甲烷 排 溢 。 在 冷泉 或 甲烷 排 溢 系统 中 ， 常 形成 以 菌 席 、 生 物 蛤 、 蚌 类 和 自生 
碳酸 盐 岩 等 构成 的 特有 海底 景观 〈 图 7-5) ， 其 中 的 碳酸 盐 岩 以 极 低 的 8" С 值 而 
成 为 冷泉 口 或 排 洲 系 统 中 独特 岩 类 ， 并 用 来 暗示 天 然 气 水 合 物 的 赋 存 情况 。 例 
如 ， 墨 西 哥 湾 天 然 气 水 合 物 区 、 布 莱克 海 台 天 然 气 水 合 物 区 、 卡 斯 卡 迪 亚 大 陆 边 
缘 水 合 物 消 等 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 沉积 物 中 ， 海 底 沉 积 物 表面 普遍 形成 大 量 的 具 
有 极 负 8°C 值 的 自生 碳酸 盐 岩 (Greinert et al., 2001; Joye et al., 2004; Luff and 
Wallmann, 2003; Naehr et al ，2000) 。 这 些 研 究 成 果 已 经 被 广泛 地 用 于 对 比 研究 
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各 海区 出 现 的 碳酸 盐 岩 ， 成 为 寻找 天 然 气 水 合 物 赋 存 的 证 据 。 南 海 台 西 南海 域 的 
自生 碳酸 盐 岩 的 碳 氧 同位 素 比 值 与 全 球 主要 天 然 气 水 合 物 区 相 比 ， 几 乎 完全 落 入 
了 和 天然气 水 合 物 区 碳酸 盐 岩 的 范围 (图 5-9); 与 布莱克 996 站 位 、 水 合 物 消 以 及 
鄂 霍 次 克海 天 然 气 水 合 物 环境 的 甲烷 成 因 碳酸 盐 岩 几乎 投影 在 一 起 ， 显 示 了 它们 
之 间 同 位 素 比值 成 因 上 的 相似 性 ， 说 明 南 海 碳酸 盐 岩 与 国外 已 获取 天 然 气 水 合 物 
实物 海区 的 一 样 ， 皆 为 甲烷 成 因 碳 酸 盐 岩 类 。 


天 然 气 水 台 物 
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图 7-5 ”天然气 水 合 物 伴生 环境 的 冷泉 或 甲烷 排 滋 系 统 〈 Bohrmann et al., 2002b) 


此 外 ， 南 海 台 西 南海 域 的 海底 摄像 表明 ， 碳 酸 盐 岩 出 露 的 海底 沉积 物 表面 ， 
伴生 了 大 量 白色 的 菌 席 、 类 似 蛤 类 的 双 壳 类 生物 (第 5 章 ， 图 5-1) ， 沉 积 物 表 
面 旦 现 明显 的 麻 坑 等 海底 泄气 地 貌 ， 直 接 证 明 台 西南 海域 存在 海底 冷泉 排 溢 。 自 
生 碳 酸 盐 岩 的 产 出 环境 与 在 Greinert 等 (2001) 碳 氧 稳定 同位 素 成 因 分 类 图 上 显 
示 的 结果 一 致 ， 证 实 了 南海 碳酸 盐 岩 为 冷泉 或 排 溢 口 形成 ， 也 表明 台 西南 海域 碳 
酸 盐 岩 沉积 环境 与 天 然 气 水 合 物 伴生 环境 十 分 相似 。 

碳酸 盐 岩 同位 素 特征 和 产 出 环境 表明 ， 南 海 自生 碳酸 盐 岩 完全 与 全 球 天 然 气 
水 合 物 区 的 一 样 ， 是 天 然 气 水 合 物 沉积 环境 的 指示 性 岩 类 ， 表 明 南 海 台 西 南海 域 
存在 天 然 气 水 合 物 成 矿 过 程 。 

除 碳酸 盐 岩 外 ， 南 海 台 西 南海 域 沉积 物 中 的 大 量 自生 条 状 黄 铁 矿 也 是 强烈 甲 
烷 活动 的 产物 。 黄 铁 矿 含量 高 的 岩心 均 存在 甲烷 含量 高 的 特点 ， 黄 铁 矿 含量 与 甲 
烷 浓度 存在 一 定 的 对 应 关系 〈 第 6 章 ) 。 虽 然 有 机 质 的 氧化 同样 对 海洋 沉积 物 黄 
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铁 矿 的 形成 具有 重要 影响 ， 但 是 在 南海 台 西南 海域 沉积 物 深部 ， 黄 铁 矿 的 形成 主 
要 受 甲烷 厌 氧 氧化 过 程控 制 。 从 黄 铁 矿 -有 机 碳 、 黄 铁 矿 - 甲烷 变化 剖面 来 看 ， 
有 机 质 在 各 岩心 的 含量 比较 相近 ， 但 是 黄 铁 矿 含量 变化 却 存在 明显 差异 ， 而 甲烷 
含量 存在 异常 的 岩心 ， 基 本 上 均 出 现 了 较 高 的 黄 铁 矿 含 量 。 另 外 ，GC10 岩心 的 
沉积 物 深部 的 HS 主要 富 集 于 SMI 界面 (图 6-32) ,说 明 深部 的 硫 源 主要 来 自 甲 
KERARI. Jorgensen 等 (2001) 研究 表明 ， 富 含 甲烷 的 沉积 物 深部 的 甲 
烷 厌 氧 氧化 过 程 是 深部 HS 的 主要 来 源 。 可 见 ， 甲 烷 厌 氧 氧化 过 程 对 南海 沉积 物 
深部 的 黄 铁 矿 的 形成 具有 明显 的 控制 作用 。 南 海 海 底 甲烷 排 气 现象 ， 为 黄 铁 矿 的 
形成 营造 了 物质 和 还 原 环境 两 大 因素 ， 沉 积 物 中 黄 铁 矿 异常 ， 特 别 是 高 异常 的 情 
况 ， 指 示 了 海底 甲烷 排 气 的 存在 。 

南海 台 西南 海域 出 现 的 自生 碳酸 盐 岩 和 自生 黄 铁 矿 ， 是 海底 存在 甲烷 排 气 活 
动 的 重要 产物 。 当 沉积 物 深部 存在 巨大 的 甲烷 源 时 ， 大 量 甲烷 将 会 自沉 积 物 深部 
向 海底 迁移 ， 而 海水 中 SOP 由 于 扩散 作用 沿 沉积 物 孔隙 下 渗 ， 两 者 在 沉积 物 的 
- 定 深度 范围 形成 交互 带 。 在 沉积 物 含 氧 量 极 低 的 厌 氧 地 层 里 ， 甲 烷 氧 化 细菌 和 
硫酸 盐 还 原 细菌 的 活动 使 得 硫酸 盐 和 甲烷 互相 消耗 ， 使 得 硫酸 盐 含量 快速 降低 到 
接近 于 0， 形 成 SMI 界面 。SMI 界面 发 生 的 甲烷 厌 氧 氢化 过 程 ， 形 成 大 量 的 
HCO; #1 HS - 。 在 向 海底 排 溢 的 漫长 演化 过 程 中 ，HCO; 逐渐 在 海底 表面 或 沉积 
物 中 沉淀 形成 自生 碳酸 盐 岩 。 而 HS 在 沉积 物 扩散 迁移 的 过 程 中 ， 部 分 与 沉积 物 
中 可 利用 的 活性 铁 物质 作用 ， 经 历 复杂 的 形成 一 转变 过 程 ， 最 终 转 变 为 黄 铁 矿 
(图 7-6) 。 根 据 南海 海底 泄气 地 貌 、 沉 积 物 中 高 含量 的 甲烷 以 及 大 量 碳酸 盐 岩 和 
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图 7-6 甲烷 排 气 与 自生 碳酸 盐 岩 、 黄 铁 矿 形成 的 关系 示意 图 
? 表示 可 能 存在 
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黄 铁 矿 判断 ， 需 要 大 量 的 甲烷 来 维持 和 形成 台 西 南海 域 这 种 独特 的 成 岩 过程 和 生 
态 活动 ， 而 这 种 大 量 的 甲烷 最 有 可 能 是 来 自 于 下 伏天 然 气 水 合 物 稳定 性 平衡 的 分 
解 过 程 。 因 此 ， 南 海 台 西 南海 域 具有 天 然 气 水 合 物 存在 的 各 种 地 质 征兆 ， 预 示 了 
天 然 气 水 合 物 的 存在 。 


第 8 章 主要 结论 和 研究 展望 


8.1 主要 结论 


台 西 南海 域 作为 南海 天 然 气 水 合 物 成 矿 最 有 利 的 地 区 之 一 ， 以 往 的 地 球 物理 
调查 已 经 显示 存在 多 处 BSR 特征 (Chi et al 1998; 姚 伯 初 ，1998; McDonnell 
et al. ，2000) 。 本 书 通过 详细 研究 南海 台 西南 海域 沉积 物 (包括 碳酸 盐 岩 沉积 ) 
的 化 学 组 成 、 沉 积 物 顶 空气 、 岩 石 矿物 学 特点 以 及 地 球 化 学 特征 ， 从 地 质地 球 化 
学 方面 研究 天 然 气 水 合 物 成 矿 指纹 ， 更 直接 地 寻求 该 海区 天 然 气 水 合 物 成 矿 征 
兆 。 通 过 对 台 西 南海 域 沉 积 物 研究 ， 获 得 了 该 海域 有 利于 天 然 气 水 合 物 成 藏 的 主 
要 证 据 如 下 。 

(1) 沉积 物 主 量 和 微量 元 素 研 究 表明 ， 南 海 台 西南 海域 沉积 物 物 质 来 源 丰 
富 ， 主 要 为 陆 源 物质 。 华 南大 陆 、 台 湾 岛 的 陆 源 输入 为 台 西 南海 域 带 来 了 丰富 的 
有 机 质 ， 浅 表层 有 机 碳 的 含量 主要 为 0. 50% ~ 1. 10% ,平均 为 0.65% ; 柱状 沉 
积 物 200cm 以 下 有 机 碳 的 含量 主要 为 0.50% ~ 1.91% ， 平 均值 在 0.58% 以 上 。 
该 海域 有 机 质 含量 达到 了 生物 成 因 气 源 所 需 的 有 机 质 含量 要 求 (大 于 0. 50% ), 
并 与 全 球 天 然 气 水 合 物 区 的 有 机 质 含量 水 平 相当 。 

(2) 南海 台 西 南海 域 具有 较 高 的 沉积 速率 。 全 新 世 以 来 最 低沉 积 速率 均 在 
12cm/ka 之 上 ， 最 高 为 41. 67cm/ka。 其 中 HD4、HD170、HD196A 和 HD319 岩心 
所 处 1000 ~ 2000m 水 深 的 范围 沉积 速率 为 台 西南 海域 最 高 ， 平 均 为 34. Scm/ka; 
3000m 水 深 范围 附近 的 沉积 速率 次 之 ， 平 均 为 18. 38cm/ka。 南 海 台 西南 海域 与 
水 合 物 消 、 布 莱克 海 台 等 天 然 气 水 合 物 区 的 沉积 速率 相近 ， 属 于 沉积 速率 较 高 的 
沉积 环境 。 高 的 沉积 速率 有 利于 封存 大 量 有 机 质 和 造就 厌 氧 环境 ， 为 甲烷 的 形成 
和 富 集 提供 丰富 的 物质 基础 和 条 件 ， 有 利于 天 然 气 水 合 物 的 形成 和 聚积 。 

(3) 南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心 顶 空气 主要 以 甲烷 为 主 ， 含 极 少量 乙 烷 。 
顶 空气 烃 类 气体 中 甲烷 占 99% 以 上 ， 表 明 沉 积 物 中 烃 类 气体 主要 为 生物 成 因 。 197 ) 
台 西 南海 域 顶 空气 甲烷 含量 背景 值 为 20kL/kg。 该 海域 HD83、HD86V、HD109、 
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HD196A、HD200、HD319 、GC10 等 岩心 甲烷 含量 大 于 背景 值 ， 它 们 在 400cm Ж 
度 之 下 存在 甲烷 极度 正 异 常 ， 最 高 含量 达 7500kL/kg， 预 示 了 沉积 物 深部 具有 良 
好 的 甲烷 生成 能 力 。 异 常 高 的 甲烷 含量 表明 ， 南 海 台 西南 海域 甲烷 来 源 充足 ， 该 
海域 具有 良好 的 天 然 气 水 合 物 成 藏 潜力 。 

(4) 南海 台 西南 海域 沉积 物 中 具有 浅 的 硫酸 盐 还 原 -甲烷 厌 氧 氧化 界面 
HD109, HD170, HD196A, HD200, HD319, GC10 等 岩心 的 SMI 界面 均 在 
1000ст 以 内 ， 完 全 落 入 全 球 天 然 气 水 合 物 区 较 浅 的 SMI 界面 (小 于 2000cm) 范 
围 ， 显示 了 南海 台 西南 部 分 区 域 存在 强烈 的 甲烷 排 游 现象。 强烈 的 甲烷 排 气 是 南 
海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心 SMI 界面 向 海底 迁移 的 主要 原因 ， 表 明 该 海域 存在 强烈 
的 硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 。 南 海 台 西 南海 域 沉积 物 中 存在 天 然 气 水 合 物 
成 藏 的 甲烷 排 气 和 强烈 的 硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 。 

(5) 南海 台 西南 海域 海底 出 露 大量 的 自生 碳酸 盐 岩 ， 并 伴生 了 大 量 白色 的 
菌 席 、 双 壳 类 生物 ， 沉 积 物 表面 呈现 明显 的 麻 坑 等 海底 泄气 地 貌 ， 直 接 显示 了 南 

台 西 南海 底 冷 泉 排 溢 现 象 。 出 露 的 自生 碳酸 盐 岩 主要 以 结 这 、 烟 向 的 形式 出 
现 ， 结 壳 的 裂隙 或 孔洞 中 常常 充填 有 文 石 ， 该 类 岩石 的 碳酸 盐 矿 物 主要 为 文 石 、 
高 镁 方解石 ， 少 量 白云 石 、 铁 白云 石和 萎 铁 矿 。 扫 描 电子 显微镜 下 文 石 呈 针 状 、 
长 柱状 、 放 射 束 状 ， 高 镁 方解石 呈 颗 粒状 。 碳 酸 盐 岩 具有 极 负 的 8"Cpos 值 ， 主 要 
为 -56. 88% ~ -32.83%o， 大 多 数 小 于 -40%o， 显 示 了 生物 甲烷 成 因 碳 源 的 特 
FE; 8*Opos 值 为 2.19%o ~ 5. 05%o， 主 要 在 4%o 以 上 ， 显 示 富 集 *0 的 特征 。 台 西 
南海 域 自生 碳酸 盐 岩 碳 、 和 氧 同位 素 值 组 成 与 天 然 气 水 合 物产 区 布莱克 996 站 位 、 
俄勒冈 外 海水 合 物 消 以 及 鄂 土 次 克海 等 地 的 自生 碳酸 盐 岩 相近 ， 均 属于 天 然 气 水 
合 物 成 藏 环境 甲烷 成 因 的 自生 岩 类 ， 它 们 之 间 的 同位 素 组 成 具有 成 因 相似 性 。 南 
海 台 西 南海 域 自生 碳酸 盐 岩 与 国外 已 获取 天 然 气 水 合 物 实物 的 海域 的 同类 岩石 类 
似 ， 皆 为 甲烷 成 因 碳 酸 盐 岩 ， 并 主要 形成 于 海底 表面 的 甲烷 或 冷泉 渗 漏 口 附近 ， 
是 台 西 南海 域 天 然 气 水 合 物 成 藏 的 指纹 之 一 ， 记 录 了 其 分 解 和 甲烷 收 支 等 信息 。 

(6) 南海 台 西南 海域 沉积 物 岩心 的 自生 黄 铁 矿 含量 背景 值 为 7.5% ( 占 分 析 
质量 分 数 )，HD4、HD85、HD86V、HD109、HD196A、HD319、GC10 等 岩心 的 
黄 铁 矿 含量 明显 高 于 背景 值 ， 并 在 岩心 深部 某 一 层 位 富 集 ， 黄 铁 矿 含 量 均 在 
30% 以 上 ， 最 大 可 达 69% ， 显 示 了 异常 高 的 黄 铁 矿 含量 ; 黄 铁 矿 主要 为 长 条 状 、 
圆 粒 状 和 充填 有 孔 虫 房 室 的 外 形 ， 其 中 长 条 状 比较 常见 ， 长 度 为 0. 10 ~6. 00mm, 
外 直径 大 小 比较 均匀 ， 集 中 在 0. 25 ~0. 30mm, 颜色 以 灰 黄色 、 褐 黑色 为 主 。 各 
种 形状 的 黄 铁 矿 主 要 由 微小 的 莓 球 粒 单元 堆积 而 成 ， 显 示 黄 铁 矿 是 厌 氧 环境 下 形 
成 的 。 深 部 黄 铁 矿 的 含量 变化 与 甲烷 变化 趋势 相似 ， 并 主要 富 集 在 SMI 界面 附 
近 ， 表 明 甲 烷 厌 氧 氧 化 过 程 是 深部 黄 铁 矿 形成 的 主要 控制 因素 ， 甲 烷 厌 氧 氧化 过 
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程 产生 的 HS 是 深部 黄 铁 矿 形成 的 主要 硫 源 。 台 西南 海域 沉积 物 岩心 自生 黄 铁 矿 
含量 激增 的 现象 ， 指 示 该 海域 存在 强烈 的 甲烷 排 气 和 甲烷 厌 氧 氧 化 。 

(7) 南海 台 西南 海域 沉积 物 中 自生 黄 铁 矿 里 存在 纳米 级 石墨 碳 ， 结 晶 程度 
较 低 ， 与 草莓 状 黄 铁 矿 伴生 在 一 起 。 石 墨 碳 呈 环 状 结构 、 纳 米 板 状 结构 和 和 锥 形 
结构 。 台 西南 海域 沉积 物 富有 机 质 和 富 甲烷 环境 中 ， 强 烈 的 硫酸 盐 还 原 -甲烷 大 
氧 氧化 过 程 有 利于 低 结晶 度 石墨 碳 的 形成 ， 它 的 形成 更 可 能 是 底层 甲烷 流 在 向 上 
排 洲 过 程 中 ， 在 已 生成 的 纳米 级 草莓 状 黄 铁 矿 微 晶 的 催化 作用 下 甲烷 不 完全 氧化 
的 结果 。 黄 铁 矿 中 纳米 级 低 结晶 度 石墨 碳 的 发 现 ， 可 能 指示 了 富 含 气相 甲烷 流体 
的 存在 ， 为 深部 天 然 气 水 合 物 成 藏 提供 了 佐证 。 

(8) 南海 台 西南 海域 沉积 物 中 自生 黄 铁 矿 硫 同位 素 分 馆 较 大 。HD196A 站 位 
的 黄 铁 矿 8”Scor 的 变化 范围 不 大 ,为 -48. 4%o ~ -27%o， 平 均 为 -42. 18%o， 同 
位 素 分 饮 为 46%o ~ 67. 4%o; GC10 的 黄 铁 矿 8*Scor 为 -36. Tho ~ -5.7%o， 平 均 为 
-17. 56%o， 硫 同位 素 总 分 馏 为 24. 7%о ~ 55. 7%o。 台 西南 海域 两 个 黄 铁 矿 含量 异 
常 站 位 HD196A 和 GC10 的 黄 铁 矿 硫 同位 素 分 馏 程度 较 大 ， 与 世界 天 然 气 水 合 物 
矿区 的 硫 同位 素 分 馏 程 度 相当 ， 这 种 分 馅 程度 是 在 相对 开放 的 环境 下 细菌 硫酸 盐 
还 原 的 结果 。 台 西南 海域 富 甲烷 环境 中 强烈 的 硫酸 盐 还 原 过 程 可 能 是 产生 这 种 分 
人 馅 程度 的 因素 之 一 。 

(9) 黄 铁 矿 铁 同 位 素 首次 应 用 于 南海 天 然 气 水 合 物 研究 中 ， 显 示 南 海 台 西 
南海 域 富 甲烷 环境 中 HD196A 的 黄 铁 矿 的 8®Ее 主要 为 -0.81%o ~ -0.30%o， 在 
纵向 上 变化 幅度 相当 ， 与 大 陆 火山 岩 的 平均 值 相 比 (0 +0.05%) (Beard et al. , 
2003b) ， 富 集 轻 铁 同位 素 。 南 海 台 西 南海 域 富 甲烷 环境 黄 铁 矿 的 8” Fe 落 在 大 陆 
架 沉 积 物 中 黄 铁 矿 的 变化 范围 ， 与 河流 体系 中 的 铁 同 位 素 组 成 也 近似 ， 而 明显 异 
于 深海 黄 铁 矿 的 铁 同 位 素 组 成 。 黄 铁 矿 偏 负 的 8“ Fe 值 反映 台 西 南海 域 黄 铁 矿 中 
的 Fe 是 DIR 产生 的 Fexy 和 BSR 产生 的 硫化 物 共同 作用 的 结果 ， 其 中 以 BSR 作用 
为 主 ， 沉 积 物 深部 甲烷 流 促使 铁 还 原 带 中 存在 强烈 的 BSR 过 程 。 

(10) 南海 台 西南 海域 沉积 物 中 自生 黄 铁 矿 主要 受 硫酸 盐 还 原 一 甲烷 厌 氧 氧 
化 过 程控 制 。 沉 积 物 深部 黄 铁 矿 含量 变化 与 甲烷 -硫酸 盐 剖面 存在 联系 ， 黄 铁 矿 
高 含量 主要 出 现在 硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 带 附 近 。 甲 烷 含量 高 的 沉积 物 深 
部 ， 强 烈 的 硫酸 盐 还 原 - 甲烷 厌 氧 氧化 过 程 是 黄 铁 矿 形成 所 需 硫 源 的 主要 供应 途 
径 。 黄 铁 矿 异常 预示 了 南海 台 西南 海域 存在 富 甲烷 环境 ， 具 有 天 然 气 水 合 物 成 藏 Y 
的 先决 条 件 。 

(11) 沉积 物 的 高 沉积 速率 、 高 有 机 质 含量 、 顶 空气 异常 、 甲 烷 成 因 自 生 碳 ES 
酸 盐 岩 、 自 生 黄 铁 矿 异常 等 与 天 然 气 水合 物 成 藏 环境 密切 相关 的 沉积 征兆 均 出 现 _ 
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在 南海 台 西 南海 域 ， 充 分 显示 该 海域 海底 存在 明显 的 冷泉 或 甲烷 排 气 ， 是 南海 天 
然 气 水 合 物 成 藏 的 主要 区 域 。 因 此 ， 南 海 台 西南 海域 存在 天 然 气 水 合 物 的 可 能 性 
极 大 ， 并 主要 集中 在 海域 沉积 速率 较 高 的 沉积 环境 中 。 


8.2 研究 展望 


总 体 说 来 ， 目 前 无 论 国内 国外 ， 对 天 然 气 水 合 物 赋 存 区 中 的 沉积 物 和 自生 矿 
物 的 研究 主要 集中 在 常规 矿物 学 和 地 球 化 学 方面 ， 常 用 的 方法 主要 有 显 微 分 析 、 
X 射线 衍射 分 析 、 电 子 探 针 分 析 、 扫 描 电镜 分 析 和 稳定 同位 素 分 析 等 ， 而 对 这 些 
自生 矿物 的 特征 性 矿物 学 和 地 球 化 学 及 其 对 天 然 气 水 合 物 的 示 踪 意义 ， 目 前 研究 
程度 普遍 不 高 。 特 别 重要 的 是 ， 从 前 人 的 研究 可 知 ， 冷 泉 喷 口中 发 生 的 自生 矿物 
形成 、 矿 物 / 流 体 界面 反应 、 流 体 成 分 的 改变 和 电子 的 转移 、 微 生物 代谢 和 催化 
作用 等 过 程 ， 多 数 是 在 纳米 尺度 上 进行 的 ， 因 此 基本 属于 纳米 地 球 化 学 的 过 程 ， 
采用 常规 的 分 析 测 试 无 法 从 根本 上 解释 和 回答 许多 重要 的 海底 生物 地 球 化 学 现象 
和 问题 ， 有 必要 在 系统 的 海底 实地 采样 和 实验 模拟 基础 上 ， 采 用 高 分 辩 透 射电 镜 
和 同步 辐射 等 先进 的 测试 方法 ， 辅 以 模拟 实验 ， 在 纳米 尺度 上 开展 目前 相对 研究 
比较 薄弱 的 海底 冷泉 喷 口 自生 沉积 物 矿 物 学 、 地 球 化 学 和 成 矿 机 制 研究 ， 以 期 在 
前 人 研究 基础 上 ， 取 得 更 进一步 新 的 认识 。 

此 外 ， 一 些 学 者 对 天 然 气 水 合 物 形成 中 微生物 的 组 成 和 作用 进行 了 初步 研 
究 。 例如: MacDonald 等 (2003) 对 美国 墨西哥 湾 等 冷泉 最 发 育 地 区 的 生物 群 
落 、 碳 酸 盐 类 岩石 及 其 与 天 然 气 水 合 物 的 关系 进行 了 较 系统 的 研究 (MacDonald 
et al., 2003; Boetius et al., 2000; Hinrichs et al., 1999; Orphan et al., 2001а), 
发 现在 冷泉 的 AMO Бел PFE EPS REE SAY (FF SEDE А ЯН AP ER E 
原 细菌 ) 。 冷 泉 沉 积 物 收集 的 微生物 16SrRNA 基因 序列 和 碳 同位 素 组 成 显示 ， 与 
甲烷 八 登 球菌 (Methanosarcina) 有 关 的 古 菌 是 最 重要 的 甲烷 厌 氧 氧化 细菌 ， 它 
们 可 以 产生 与 SRB 伴生 的 醋酸 和 和 氢 ; Boetius 等 (2000) 在 冷泉 喷 口 硫酸 盐 -P 
烷 过 渡 带 上 ， 识 别 出 两 种 不 同 的 产 甲烷 菌 ， 特 别 是 古 菌 ANME- 1 和 ANME-2 
( Boetius et al 2000; Hinrichs et al 1999; Orphan et al ，2001a，b) ， 前 者 一 般 
与 低 流量 冷泉 喷 口 有 关 ， 而 后 者 一 般 产 于 高 流量 喷 口 (Stadnitskaia et al., 2008) ; 
李涛 等 (2008) 对 南海 南部 陆 坡 表层 沉积 物 细菌 和 古 菌 多 样 性 进行 了 探讨 ; FAL 
香 等 (2008) 以 墨西哥 湾 GC238 区 冷泉 为 例 ， 探 讨 了 海底 天 然 气 水 合 物 自生 碳 
酸 盐 岩 的 微 结构 与 石化 微生物 特征 ,但 尚 存 在 许多 重要 问题 有 待 进一步 研究 。 例 
如 : 海底 冷泉 活动 区 微生物 的 种 群 、 丰 度 、 分 布 及 其 时 空 变化 规律 ; 微生物 在 海 
底 极端 环境 条 件 下 生态 系统 的 基本 结构 和 特征 ; 天 然 气 水 合 物 中 的 生物 标志 化 合 
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物 ; 微生物 在 自生 矿物 成 矿 过 程 中 的 主要 作用 及 其 鉴别 标志 ; 天 然 气 水 合 物 的 微 
生物 间接 识别 标志 等 。 而 这 些 问题 的 解决 ， 需 要 加 强国 际 合作 ， 以 及 海洋 地 质 
学 、 微 生物 地 质 学 、 地 球 化 学 和 矿物 学 等 多 学 科 间 的 学 科 交叉 。 

我 国 天 然 气 水 合 物资 源 调查 自 1999 年 开始 以 来 ， 对 东沙 群岛 海域 、 西 沙 海 
梢 区 等 区 域 天 然 气 水 合 物 赋 存 情况 作 了 战略 性 的 勘查 ， 结 果 表 明 ， 我 国 南海 海域 
具有 许多 天 然 气 水 合 物 远景 区 ; 2004 年 广州 海洋 地 质 调查 局 与 德国 基 尔 大 学 海 
洋 地 质 研究 中 心 合 作 ， 在 东沙 海域 获取 了 相当 数量 的 碳酸 盐 岩 类 ; 2007 年 5 月 1 
日 凌晨 ， 国 土 资源 部 中 国 地 质 调查 局 在 中 国 南海 北部 成 功 钻 获 天 然 气 水 合 物 实物 
样品 。 另 外 广州 海洋 地 质 调查 局 自己 独立 开展 调查 也 获得 了 大 量 的 沉积 物 和 天 然 
气 水 合 物 有 关 的 碳酸 盐 和 硫化 物 等 自生 矿物 样品 。 在 现在 已 获得 一 定数 量 的 南海 
海底 沉积 物 和 岩石 样品 的 时 候 ， 全 面 开展 南海 天 然 气 远景 区 自生 矿物 的 纳米 尺度 
矿物 学 、 地 球 化 学 和 微生物 成 矿 机 制 等 方面 的 工作 ， 对 进一步 确立 、 证 实 和 轿 定 
我 国 海域 天 然 气 水 合 物 赋 存 将 有 十 分 重要 的 意义 。 
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彩 图 焉 ”南海 台 西南 海域 沉积 物 岩 心 甲 烷 含量 分 布 示意 图 
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BEAN 碳酸 盐 岩 取样 位 置 及 沉积 物 表 面 的 分 布 情况 (50-177 航次 摄像 成 果 ) 
А. 海底 碳酸 盐 岩 堆积 体 : B. 海底 碳酸 款 岩 堆积 体 及 周围 双 过 类、 细菌 群落 : 5. 海底 碳酸 盐 岩 烟 
B; 0. 海底 泄气 地 瑶 及 伴生 的 双 充 类 、 细 菌 群落 
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彩 图 V ”自生 碳酸 盐 岩 中 碳酸 盐 矿 物 相对 含量 
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ЖАМ 与 黄 铁 矿 共生 的 其 他 矿物 扫描 电镜 图 及 能 谱 
А. 树枝 状 石 育 ; B. 碳酸 盐 的 生物 过 体 ; С. 碳酸 盐 和 硅 酸 盐 的 微生物 遗体 
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ЖЕЧҮ! ”纳米 级 石墨 碳 的 透射 电镜 照片 及 其 选区 电子 衍射 图 和 能 谱 图 
А. 纳米 级 石墨 碳 的 透射 电镜 照片 ; B. A 图 中 В 选区 局 部 放大 图 ; С. В 图 中 C 选区 局 部 放大 疼 ; D. 选 
区 能 谱 图 ; E. 电子 衍射 花样 〈 样 品 号 : GC10-16b) 





E F 


EAU ”纳米 级 石墨 碳 的 高 分 辩 率 透射 电镜 照片 
А. 纳米 石墨 板 ， 具 环 状 结构 ，B. 纳米 级 的 石墨 碳 ; C 生长 扭曲 的 纳米 级 的 石墨 碳 管 ; D. 纳米 级 的 石墨 碳 的 管 
壁 ; E 纳米 石 时 化 碳 管 ; F ARATE (А, D, E, F 样品 号 为 CCI10-16b; В, С 样品 号 为 GCI0-19b) 
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彩 图 以 ”南海 沉积 物 岩 心 黄 铁 矿 异常 分 布 图 
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BAX 南海 沉积 物 岩心 的 SMI 分 布 














EAN 南海 自生 碳酸 盐 岩 形 貌 
1. 粉 砂 质 灰 岩 ， 烟 向 状 ， 样 品 号 ;HD0401; 2. MEKE, WER, 表面 附 生 褐色 铁 质 氧化 物 ， 样 品 
号 : HD0402; 3. 具 亮 蜡 方 解 石 更 块 的 微 晶 灰 岩 ， 样 品 号 : HD0404; 4. Н, ЖЕТИНЕ 
氧化 物 ， 样 品 号 : HD0405; 5. 微 晶 灰 岩 ， 具 文 石 脉 ,样品 号 : HD0406; 6. 泥 质 灰 岩 ， 烟 向 状 ， 样 品 
号 : HD0407; 7. MK, HER, 样品 号 : HD0408: 8. 微 晶 灰 岩 ， 具 大 量 白色 文 石 脉 ， 样 品 号 : 
HD0409; 9. HKH, FER, 样品 号 : HD0410; 10. 泥 质 灰 岩 ， 具 白色 文 石 脉 ， 样 品 号 : НОА 
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ЖЕМ 南海 自生 碳酸 盐 岩 形 貌 ( 续 ) 
п. MRE, HAG хат, aS: HD0412; 12 微 晶 灰 岩 ， 具 大 量 白色 文 石 脉 ,样品 号 : 
HD0413; 13. HRI, HAR, 样品 号 :HD0414; 14. HMA, WAR, 样品 号 : HD0415; 
15. 粉 砂 质 灰 岩 ， 结 沉 状 ， 附 生 褐色 铁 质 氧化 物 ， 样 品 号 : HD0416; 16. 粉 砂 质 泥 灰 岩 ， 附 生 褐 黑 
色 铁 质 氧化 物 ， 样 品 号 : HD0417; 17. 粉 砂 质 泥 灰 岩 、 细 长 棒状 ， 样品 号 :HD0418; 18. 粉 砂 质 
Yee, MER, FES: HD0419; 19. 白云 质 生物 碎 悄 灰 岩 ， 具 大 量 生 物 碎 悄 搭 建 的 孔 附 ， 样 品 
号 : HD0420; 20. МЕЖЕ НКЕ. АШИ, В: HD0421 
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ЖЕНШ ”碳酸 盐 岩 显微镜 下 照片 
1. 会 泥 质 灰 岩 中 放射 东 状 文 石 〈 正 交 偏光 ，x 160); 2. 含 泥 质 灰 岩 孔隙 中 文 石 〈 正 交 偏光 ，x 160); 
3. 泥 质 藉 岩 中 的 有 和 孔 虫 壳 体 〈 正 交 偏 光 ，x 160) ; 4. PERBERE ( 单 偏光 ，x160); 5. 白云 质 生物 
REKE 〈 正 交 偏 光 ，x160) ; 6. 白云 质 生物 碎 屑 灰 岩 ( 单 偏光 ，x160) 








ЖАХШ AERKTRH 
1 管状 黄 铁 矿 的 剖面 图 ， 通 道 构造 (样品 号 : СС10-26Ь); 2. 管状 黄 铁 矿 的 剖面 图 ， 致 密 的 黄 铁 矿 沉积 在 
通道 里 (样品 号 : СС10-28Ь); 3. 管状 黄 铁 矿 的 纵 剖 面 ， 存 在 明显 的 流体 通道 (样品 号 : СС10-26Ь); y 
4. 自生 管状 黄 铁 矿 〈 样 品 号 : GC10-28b) ; 5. 草莓 状 黄 铁 矿 填充 植物 碎 悄 (样品 号 : CC10-16b) ; 6. 扁平 
状 的 自生 黄 铁 矿 ， 由 草莓 状 黄 铁 矿 组 成 (样品 号 : GC10-14b) 
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BAXVN ”自生 黄 铁 矿 中 草莓 状 黄 铁 矿 形 狐 
1. ЖККУ PORE IEA (样品 号 : GC10-14b); 2. 由 八 面 体 紧密 堆积 的 草莓 状 黄 铁 矿 〈 样 
iS: СС10-15Ь); 3. 由 微小 的 球 粒 紧 密 堆积 的 草莓 状 黄 铁 矿 ， 表 面 有 一 层 生物 薄膜 (FES: GC10- 
16b); 4. 草莓 状 黄 铁 矿 以 五 角 十 二 面体 的 方式 紧密 堆积 〈 样 品 号 : GC10-19b); 5. 草莓 状 黄 铁 矿 生长 有 
外 壳 结构 〈 样 品 号 : GC10-19b) ; 6. 草莓 状 黄 铁 矿 微 晶 形态 (样品 号 : GC10-19b) 7. 草莓 状 黄 铁 矿 的 微 
晶 形 态 (FHS: СС10-19Ь); 8. RAT TREE KM ARRAS (样品 号 : GC10-26b) 
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ЖАХУ HERRERO E MEERA ИМИ * 
1. 管状 黄 铁 矿 中 黄 铁 矿 的 HRTEM MH AAT AEE RE CREM: СС10-16Ь); 2. 管状 黄 铁 矿 HRTEM 照片 ， е 
ERRES КЇТ (001) 面 的 面 缺陷 СВЕЛА УУ: СС10-19Ь); 3. 管状 黄 铁 矿 HRTEM 照片 ， 是 图 片 2 的 放大 ° 
图 (样品 号 : СС10-19Ь); 4. 管状 黄 铁 矿 图 3 的 衍射 花样 图 (样品 号 : GC10-19b); 5. 管状 黄 铁 矿 的 HR- 
ТЕМ 图 ， 多 处 显示 黄 铁 矿 〈001) 面 的 面 缺 陷 ，A 为 正方 形 选 取 的 空间 滤波 中 平滑 后 的 效果 图 ，B 为 选 
取 的 FFT 图 (样品 号 : GC10-19b) y 
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BAX 与 草莓 状 黄 铁 矿 共生 的 纳米 级 的 石墨 碳 

1. 与 草莓 状 黄 铁 矿 共生 的 似 碳 纳米 管 的 HRTEM 照片 (样品 号 : GC10-16b) ; 2. 与 草莓 状 黄 铁 矿 共生 的 似 

碳 纳米 管 的 HRTEM 照片 (样品 号 : GC10-19b) ; 3. 与 草 磊 状 黄 铁 矿 共生 的 似 碳 纳米 管 的 HRTEM 照片 ( 样 

fh: GC10-16b); 4. 纳米 级 的 石墨 碳 板 〈 样 品 号 : GC10-16b) ; 5. 纳米 级 的 石墨 碳 和 选取 FFT 图 (样品 
号 : GC10-16b) ; 6. 纳米 级 的 石墨 碳 管 ， 中 间 中 空 〈 样 品 号 : CC10-16b) 


